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Résumé 
 
Nous avons pu estimer l’importance de l’apport glaciaire sur des bassins partiellement englacés 
situés au dessus de 4000 m d’altitude en utilisant des mesures hydro, glacio et météorologiques 
encore inexploitées (1999-2007). Sur le bassin de Humboldt (14.2 km2), dont la couverture 
glaciaire est de 14%, la part glaciaire prouvée du débit moyen annuel est de 22% mais pourrait 
atteindre 30 à 40%, puisqu’une partie de l’eau de la fonte s’infiltre, puis réalimente ensuite les 
rivières aval. Au niveau saisonnier, l’apport glaciaire prouvé est plus important entre novembre 
et mars (où il peut atteindre 31%) et plus faible entre juin et septembre (où il peut s’abaisser à 
10%). Le maximum des débits glaciaires correspond aux maximums de température, 
d’humidité, de précipitation et aux minimums de vent et inversement pour les minimums des 
débits. 
Des modèles conceptuels ou statistiques de simulation des débits de fonte nous ont permis de 
mettre en évidence sur la période 2005-2006 le rôle du facteur température, mais aussi celui du 
vent dont la force et la direction sont reliées aux flux d’humidité et influent aussi sur la 
sublimation. 
Si le changement climatique actuel se poursuit, d’autres modèles nous montrent que, après une 
augmentation des débits due au rapide recul actuel des glaciers : i) dans l’hypothèse du 
scénario A2 pessimiste du GIEC (réchauffement de +5,7°C en 100 ans), l’apport glaciaire 
diminuera et disparaîtra en 60 ans, alors que ii) dans l’hypothèse du scénario moins pessimiste 
B1 (+1,8°C en 100 ans), cette disparition aurait lieu après 140 ans. 
vi 
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1 INTRODUCTION : RESSOURCE EN EAU GLACIAIRE 
1.1 CONTEXTE : CLIMAT – GLACIER – RESSOURCE EN EAU 
GLACIAIRE 
 
Les travaux de l’unité de recherche UR032 - GREATICE (Glaciers et Ressources en Eau 
d’Altitude : Indicateurs Climatiques et Environnementaux, auparavant NGT - Neige et Glaciers 
Tropicaux) de l’IRD (Institut de Recherche pour le Développement), qui ont démarré en 
Bolivie en 1991, se sont rapidement étendus à la région des Andes tropicales (Bolivie, Pérou et 
Equateur) en l’Amérique du Sud. Ce programme a pris maintenant une dimension globale, 
avec les nouvelles études dans les Alpes, au Chili et en Himalaya. L’Unité a pour objectif 
d’étudier la relation Glacier – Climat – Ressource en eau glaciaire, dans le but de mieux 
connaître les variations du climat, des ressources en eau et des risques glaciaires. 
 
 
Figure 1.1 Localisation des glaciers par le programme GREATICE sous les tropiques depuis 
1991. Adapté de Sicart (2002), d’après B. Pouyaud  
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En Equateur, l’information glaciologique et météorologique acquise en continu sur le glacier 
15 (0.7 km2, entre 4800 m et 5670 m) du volcan Antizana (78.1ºW, 0.28ºS), depuis 1995 par 
l’unité de recherche GREATICE, a contribué de façon importante à mieux connaître la relation 
glacier-climat sur la période actuelle.  
Ce travaux ont permis d’améliorer la connaissance de la réponse glaciologique (e.g. taux de 
perte de masse) dans les Andes d’Equateur en fonction du climat (Francou et al., 2000 ; 
Francou et al., 2004 ; Favier, 2001 ; Favier et al., 2004a ; Favier et al. 2004b ; Vincent et al., 
2005 ; Cadier et al., 2007). Si on connaît bien la relation climat glacier, on peut inverser la 
relation afin de reconstituer les conditions climatiques à partir de l’information glaciologique 
passé (réponse des glaciers).  
Cette information est de grand intérêt pour les études du climat actuel. Par exemple, on a 
observé une accélération du recul des glacier tropicaux depuis la fin des années 1970, comme 
conséquence du changement climatique (Hastenrath and Kruss, 1992 ; Kaser, 1999 ; 
Hastenrath, 2001 ; Ramirez et al. 2001 ; Francou et al., 2003 ; Kaser, et al., 2003 ; Vuille et al., 
2003 ; Pouyaud et al., 2005). Recul qui est renforcé par l’augmentation de l’occurrence 
d’événements El Niño, qui  perturbe le climat local et imprime son signal dans le glaciers du 
volcan Antizana (Francou et al., 2000 ; Francou et al., 2004 ; Cadier et al., 2007). 
 
La relation climat-débit glaciaire de la période actuelle (les 50 dernières années) sous les 
tropiques est utilisée pour analyser les conditions climatiques qui provoquent le recul des 
glaciers (Ribstein et al., 1995 ; Wagnon et al, 1999 ; Kaser et al., 2003), et son impact actuel et 
futur sur les régimes hydrologiques d’altitude (Ramirez et al., 2001 ; Pouyaud et al., 2005 ; 
Suarez, 2007 ; Juen et al., 2007 ; Vuille et al., 2007). L’information climatique reconstituée à 
partir des variations des débits glaciaires de bassins fortement englacés devrait être de grande 
utilité pour les modélisateurs du climat, parce qu’elle vont permettre de tester la robustesse des 
modèles atmosphériques de circulation générale (AGCM) dans ces régions où la circulation 
atmosphérique est perturbée par les chaînes de montagne, comme dans les Andes tropicales 
(Pouyaud et al., 2005). D’après ces auteurs, les simulations de modèles AGCM peuvent être 
améliorés par la prise en compte du rôle de barrière de la Cordillère des Andes par les modèles 
régionaux de circulation atmosphérique (RCM). On peut alors envisager la possibilité d’utiliser 
l’information produite par les RCM, afin de simuler l’évolution future de la ressource en 
glaciaire dans le cadre des changements climatiques proposés par le GIEC.  
 
(Groupe Intergouvernemental d’Experts du Climat). D’après les projections de Pouyaud et al. 
(2005) on prévoit dans une première phase, une augmentation de la ressource en eau dans les 
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premiers 20-50 ans en fonction de leur englacement actuel. Cette tendance a été confirmée de 
façon indépendante à partir traceurs environnementaux par Mark et McKenzie. (2007). 
Ensuite, après que la production en eau glaciaire soit passée par un maximum, elle devrait 
entrer dans une phase de réduction, avec, en plus des modifications du cycle saisonnier du 
régime hydrologique d’altitude qui deviendrait plutôt nivo-pluvial, à cause de la disparition du 
rôle régulateur des glaciers (Pouyaud et al., 2005). Un comportement similaire a été déjà 
observé sur le glacier Vernagtferner en Autriche (Hock et al., 2005).   
 
Nous sommes intéressés par la réponse hydrologique des glaciers au climat futur. En effet, une 
partie des glaciers du volcan Antizana constituent la source des plusieurs rivières qui sont 
captées pour l’alimentation en eau potable de la ville de Quito capitale de l’Equateur et la 
production d’énergie hydroélectrique. De plus, le volcan Antizana se trouve dans une réserve 
écologique de grande diversité biologique et il constitue un pôle d’attraction touristique, dont 
le paysage risque de changer de façon significative si le recul glaciaire provoqué par le 
réchauffement climatique actuel, persiste dans l’avenir.          
 
Depuis le début du programme, les mesures météorologiques, hydrologiques et glaciologiques 
sur le glacier 15 sont réalisées par GREATICE en coopération avec l’Institut Equatorien de 
Météorologie et Hydrologie (INAMHI) et la Compagnie d’Eau Potable de Quito (EMAAP-Q). 
L’objectif étant de répondre à des questions scientifiques, mais aussi à des questions 
économiques intéressant la planification/prévision des ressources en eau et de leur utilisation 
par la population. Cependant ce dernier aspect a été moins développé en Equateur, à cause des 
difficultés métrologiques (altitude, froid et sédiments) pour obtenir les mesures hydrologiques.  
 
Le dispositif de suivi glaciologique et météorologique a été amélioré récemment (novembre 
2004) avec l’installation sur la moraine latérale du glacier 15 (4900 m) de la station 
météorologique ORE GLACIOCLIM (Observatoire de Recherche pour l’Environnement 
GLACIers Observatoires du CLIMat). Cette station fait partie d’un réseau global (Alpes, 
Antarctique, Bolivie et Equateur) de suivi de glaciers.  
 
En plus, dans le cadre hydrologique, la coopération avec l’EMAAP-Q a permis l’installation en 
août 2003 d’une station hydrologique à 4520 m et environ 4 km du glacier 15, dans le cours 
d’eau qui prend sa source au pied d’un nouveau glacier appelé « glacier Los Crespos » (1.6 
km2). Le bassin du glacier Los Crespos (4520-5670 m, 2.4 km2 avec 67% d’englacement) est 
emboîté dans le bassin Humboldt (4010-5670 m, 14.2 km2 avec 14% d’englacement), dont la 
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station hydrologique est une station de référence au pied de l’Antizana qui fonctionne depuis 
novembre 1999. L’amélioration du dispositif hydrologique nous a permis de résoudre la 
plupart des problèmes métrologiques, comme par exemple la perturbation des mesures des 
niveaux d’eau à cause de dépôts des sédiments.   
Dans le cadre de cette thèse nous avons contribué à intensifier aussi les mesures glaciologiques 
sur le glacier Los Crespos, en coopération avec l’EMAAP-Q.  
 
Dans cette thèse nous allons exploiter le nouveau dispositif (ORE-Los Crespos-Humboldt) 
dans le but de mieux connaître les relations entre le climat, le glacier et le débit glaciaire, pour 
essayer d’améliorer l’estimation de l’impact des variations du climat sur la disponibilité 
actuelle et future de la ressource en eau glaciaire. 
 
1.2 PROBLEMATIQUE ET OBJECTIFS DE LA THESE 
 
La quantification de la ressource en eau glaciaire dans un strato-volcan constitue notre 
principal défi. En effet, la configuration strato-volcanique de notre site d’étude suggère la 
possibilité de que le comportement hydrologique des bassins versants soit hétérogène. Nous 
sommes dans l’impossibilité logistique, à cause de difficultés d'accès, de réaliser une étude 
globale pour quantifier la ressource en eau de tous les glaciers du massif du volcan Antizana. 
Donc il nous faut essayer d’établir une méthodologie (observation directe ou modélisation) qui 
permette une quantification de la ressource en eau glaciaire qui soit après transposable, afin de 
nous aider à répondre à la question suivante : 
 
Combien d’eau issue de la fonte de neige et glace est disponible au niveau de 4000 m dans 
ce contexte strato-volcanique ? 
 
Cette question est fondamentale pour le déroulement de la thèse, parce que sa réponse nous 
permettra de quantifier l’impact actuel de l’apport glaciaire sur le régime hydrologique 
d’altitude, en considérant les variations possibles du climat. Nous sommes obligés de prendre 
en compte les particularités du contexte strato-volcanique, composé de couches successives de 
dépôts volcaniques et de coulées de lave, dont les discontinuités favorisent les infiltrations. Il 
est probable que, dans ce contexte, la quantité d’eau produite par le glacier (capacité 
potentielle) ne soit pas restituée entièrement en aval dans les sites de mesure, à environ 4000 
m. Il nous faudra donc aussi déterminer la capacité effective de production en eau glaciaire des 
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bassins versants fortement englacés. Pour arriver à cet objectif il a fallu coupler une approche 
glaciologique pour estimer la capacité potentielle du glacier, et une approche hydrologique 
pour estimer la capacité effective du bassin versant. 
 
 
Figure 1.2 Coupe transversale de la partie basse du bassin versant du glacier 15 du volcan 
Antizana. Les mesures hydrologiques sont réalisées dans la station Limni 15. Les flèches 
représentent les types de circulation possibles. Le type de circulation B a été éliminé à l’aide 
d’une analyse avec des traceurs. Le type de circulation A a été confirmé. Le type de circulation 
C n’a pas été confirmé, mais les évidences montrent que ce type de circulation est probable. 
D’après Favier et al. (2008). 
 
Le débit glaciaire dépend des conditions climatiques actuelles et de son évolution dans le 
temps. Des études précédentes (Favier 2004) ont analysé le lien entre les paramètres 
météorologiques et les échanges d’énergie qui déterminent les conditions de fonte sur la 
surface du glacier. Dans cette thèse nous allons quantifier la ressource en eau glaciaire, en 
considérant les variations du climat, avec l’objectif de répondre aussi à la question suivante : 
 
Quel sera l’impact des variations du climat sur le débit glaciaire dans un bassin 
fortement englacé de la région intertropicale ? 
 
Pour répondre à cette question nous avons mené une étude orientée vers la construction 
d’outils de modélisation avec pour objectif : 
 
i) établir la capacité potentielle de production en eau des glaciers de la zone 
intertropicale. 
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ii) établir la capacité effective de production en eau de bassins fortement englacés 
de la zone intertropicale. 
iii) analyser l’évolution de la disponibilité de la ressource en eau glaciaire dans le 
cadre du réchauffement global de la planète. 
 
L’étude de modélisation est basée sur l’analyse des conditions climatiques et physiographiques 
du bassin fortement englacé. Les outils à développer doivent être à la fois précis et 
transposables vers d’autres bassins du même massif, donc ils doivent fonctionner avec le 
minimum d’information d’entrée possible.   
 
1.3  PLAN DU DOCUMENT ET DEMARCHE SCIENTIFIQUE  
 
Nous allons essayer de donner quelques clefs au lecteur pour comprendre le document et la 
démarche qui nous a conduit à développer et utiliser pas moins de 23 modèles et relations 
statistiques présentés dans le tableau 1.1. 
 
Rappelons tout d'abord que nous cherchons à relier les ressources en eau glaciaire aux 
variations du climat. 
 
Le document est organisé de la façon suivante : 
 
Chapitre 2 
Nous présentons le site d’étude, les conditions des mesures glaciologiques, hydrologiques et 
météorologiques, les conditions climatiques de la zone d’étude dans le contexte régional, ainsi 
qu’un inventaire de l’information disponible et les principes de modélisation. 
 
Les principes de modélisation ont été établis à partir d’une première analyses au pas de temps 
journalier, sur la période de janvier 2005 à décembre 2006. 
 
Nous avons analysé les liens entre les variables météorologiques qui déterminent la fonte du 
glacier et le débit glaciaire, mesuré en aval du glacier, dans le bassin fortement englacé (2.4 
km2 avec 67 % d’englacement) du glacier Los Crespos.  
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Les mécanismes et l'amplitude de la fusion dépendent des conditions météorologiques 
instantanées. Les modèles instantanés ou journaliers ne peuvent être développés que lorsque 
les stations météo et hydrologiques (qui sont soumises à des conditions extrêmes, gel, vent, 
vibration, pertes d'eau par infiltration, forte charge en sédiment, difficulté d'accès etc) ont bien 
fonctionné. De fait 350 jours seulement étaient disponibles sur la station hydrologique "Los 
Crespos". 
Les régressions du chapitre 2 (tableau 1.1 (1/3)) montrent une première analyse de l'impact de 
la radiation (albédo), de la température, de l'humidité et du vent sur les écoulements. 
 
L’analyse développée confirme le rôle de l’albédo comme la variable prépondérante dans le 
contrôle de la fonte, à différence des analyses antérieures qui ont utilisé des mesures directes 
de la fonte sur la surface du glacier (Favier 2004), cette fois ci à partir du débit glaciaire. 
Cette analyse au pas de temps journalier a mis en évidence la possibilité d’introduire une 
correction de type géométrique (orientation et pente du glacier) pour améliorer la reconstitution 
du débit glaciaire à partir de mesures météorologiques réalisées à l'extérieur du bassin, c'est-à-
dire de prendre en compte l’orientation du glacier. 
 
La température se révèle être un bon indice des processus de fonte qui déterminent la capacité 
de production en eau (débit glaciaire) du bassin Los Crespos, mais à un pas de temps mensuel 
ou supérieur. Ce qui est important pour la construction de modèles de fonte dégradés, qui 
auront pour objectif la quantification de la ressource en eau d’origine glaciaire.  
 
Ces principes, tels que: le pas de temps, le rôle de la température, ou celui de la géométrie 
seront pris en compte dans le chapitre 4, où nous allons développer la modélisation 
hydrologique sur les bassin fortement englacés. 
 
Chapitre 3 
Dans ce chapitre nous présentons la comparaison entre la capacité de production en eau 
glaciaire potentielle et la capacité effective. 
 
La capacité potentielle de production en eau ou débit glaciaire a été obtenue à partir du bilan de 
masse (perte de masse) mesuré directement sur la surface du glacier. Le volume du débit 
glaciaire potentiel au niveau du glacier doit être égale à celui des précipitations diminué de la 
sublimation et des pertes de masse du glacier.  
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Le débit glaciaire potentiel est supérieur au débit glaciaire mesuré (capacité effective) sur le 
bassin Los Crespos, ce qui suggère l’existence de pertes en amont de l’exutoire du bassin Los 
Crespos, probablement à cause de la perméabilité du substratum volcanique. 
 
Le bassin Los Crespos est emboîté dans le bassin faiblement englacé (14.2 km2 avec 14 % 
d’englacement) Humboldt.  
L’analyse des ces bassins emboîtés, nous a permis de montrer qu’il était possible de 
reconstituer le débit glaciaire à partir des données du bassin Humboldt. Cela nous a permis de 
reconstituer dans le chapitre 4 une série de débits glaciaires depuis novembre 1999. Cette série 
a été utilisée pour analyser l’influence de l’oscillation climatique ENSO sur le débit glaciaire 
dans le chapitre suivant. 
 
La possibilité de séparer la contribution en eau du glaciaire dans le bassin Humboldt nous a 
permis d’analyser la réponse hydrologique de la partie non englacée (86 % de la surface) de ce 
bassin. La contribution des précipitations au ruissellement superficiel serait de l’ordre du 10 %, 
alors que la contribution de tous les écoulements confondus serait de l’ordre de 55 %. 
 
Les résultats obtenus dans ce chapitre (3) sur la capacité de production en eau des bassins 
partiellement englacés sont complémentaires à ceux du chapitre 2, et ils seront utilisés dans le 
chapitre suivant (4) destiné à la modélisation hydro glaciologique.  
 
Chapitre 4 
Ce chapitre présente l’analyse de la relation entre le climat et le débit du glacier, à l’aide de 
modèles hydro-glaciologiques de type conceptuel et statistique. Les modèles ont été appliqués 
sur la période 1999-2006. 
On ne peut pas envisager d'approcher le changement climatique avec des périodes aussi 
courtes. Nous avons donc commencé par modéliser la relation climat/écoulement au pas de 
temps mensuel, pour lequel nous avons pu constituer des séries d'écoulement mensuels 
incomplètes, certes, mais longues (20 mois sur le bassin du glacier Los Crespos et 57 mois sur 
le bassin Humboldt, malheureusement plus éloigné du glacier 12). 
 
• Chapitre 4.1 
Dans une première partie du chapitre 4 nous avons développé un modèle hydro-glaciologique 
conceptuel semi-distribué au pas de temps mensuel (MC). Le modèle a été utilisé pour analyser 
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la capacité production en eau sur le bassin fortement englacé Los Crespos, pour la période de 
janvier 2005 à décembre 2006 (tableau 1.1 (1/3)). 
 
• Chapitre 4.2 
Suite aux difficultés rencontrées pour appliquer le modèle MC pour reconstituer le débit 
glaciaire depuis 1999, et faute de l’information d’entrée nécessaire, nous avons été obligés de 
produire un autre modèle plus simple, dérivé du modèle MC. 
 
Cela nous a conduit au développement des 3 premières séries des 14 modèles de type 
statistique (MSX, tableau 1.1 (2/3)), pour lesquelles nous avons commencé à tester de manière 
exploratoire des variables régionales a priori plus proches des variables issues des scénarios de 
changement climatique. Par exemple, nous avons essayé de remplacer les températures 
observées sur le glacier par des températures issues des ré-analyses ou de stations 
météorologiques régionales. 
 
Nous avons retenu les variables d’entrée température et vent dans le cadre de la modélisation 
du type statistique dégradée (MSX), parce qu’elles permettent de représenter de façon 
acceptable le débit glaciaire du bassin fortement englacé Los Crespos sur la période de 2005 à 
2006. 
 
Nous avons ainsi mis en évidence à ce niveau les relations entre les anomalies de débit et de 
température, mais aussi (ce qui est nouveau) avec les anomalies régionale de vent/flux 
d'humidité. 
 
• Chapitre 4.3 
Dans ce chapitre nous avons utilisé le modèle MSX pour reconstituer le débit glaciaire observé 
à la station Humboldt depuis 1999 jusqu’à 2007. Nous avons analysé les variations de cette 
série en fonction des variations du climat (précipitations et température) provoquées par 
l’ENSO. 
 
Chapitre 5 
Attention dans ce chapitre nous changeons de variable "cible". Au lieu d’analyser le débit 
glaciaire nous avons analysé les variations du bilan de masse sur la zone d’ablation du glacier 
15 en fonction des variations du climat. 
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Suite au travail de Cadier et al. (2007) (Voir ANNEXE A), nous avons construit un modèle 
empirique de type statistique (Mbal) pour reproduire les variations du bilan de masse de la 
zone d’ablation du glacier 15 (tableau 1.1 (3/3)). Le modèle a été calibré sur la période de 1996 
à 2005 et il a été utilisé pour reconstituer le bilan de masse du glacier 15 depuis 1963. Sur ce 
glacier, nous disposons d'une série continue de 108 mois au cours desquels nous avons observé 
plusieurs évènements climatiques contrastés, comme la période de fusion accélérée du Niño de 
97/98 ou celle de rémission de La Niña de 99/2000.  
Ce modèle utilise comme variables d’entrée la température mesurée à Izobamba à 40 km de 
l’Antizana, et un indice du vent obtenu à partir de données de réanalyses. L’indice du vent est 
interprété comme un indicateur de variations de la circulation atmosphérique qui perturbe les 
précipitations. L’indice du vent (précipitations) est construit à partir de la moyenne de douze 
mois précédents. 
Ces modèles ont été ensuite testés sur les données dont nous disposions sur la variation du 
bilan de masse des glaciers de la région sur la période 1956-2006. Des études précédentes ont 
obtenu la variation des glaciers par aero-photogrametrie, mais ces observations n’avaient pas 
été utilisées précédemment (en Equateur) pour évaluer la cohérence de la reconstitution 
réalisée par ce type de modèle statistique.  
 
Chapitre 6  
Dans ce chapitre nous allons reprendre l’analyse du débit glaciaire (lame de fonte) du bassin 
Los Crespos (2.4 km2 de superficie totale, avec 67% d’englacement), mais cette fois ci en 
fonction de divers scénarios de changement climatique proposés par le GIEC.  
Nous avons fait une prévision de la disponibilité de la ressource en eau glaciaire, à l’aide du 
modèle de Pouyaud et al. (2005). Ce modèle (tableau 1.1 (3/3)), qui tourne au pas de temps 
annuel, a été calibré pour les conditions climatiques d’Equateur, et la cohérence des paramètres 
du modèle a été évaluée à partir d’une comparaison avec les résultats obtenus par Pouyaud et 
al. (2005) pour le bassin du glacier Yanamarey (5 km2 de superficie total avec 73% 
d’englacement).  
 
Chapitre 7 
Ce chapitre reprend et synthétise les conclusions partielles déjà présentées à la fin de chaque 
chapitre ainsi que des conclusions et des perspectives globales de notre travail. Il conclut par 
des recommandations pour la suite de ce travail. 
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Tableau 1.1 (1/3) récapitulatif des modèles utilisés 
Modèle Type Pas de 
temps 
Entrée Sortie Période N Performance Chapitre Observations 
S/N Hydro 
glaciologique 
journalier Météorologie glacier 12 : Débit glaciaire du bassin
Los Crespos (Glacier 12)
17/11/05 – 
30/12/06 
278 r2 = 0.75 2,  
figure 2.29 
- Modèle utilisé pour reconstituer les débits  
journaliers du bassin fortement englacé  
 Statistique de  S, T, Rh, u      (67%). 
 Régression  
Linéaire multiple 
       -Dans le tableau 2.3 ont présent les relations 
entre le débit les variables S, T, Rh et u. 
S/N Hydro 
glaciologique 
journalier Météorologie glacier 15 : Débit glaciaire du bassin
Los Crespos (Glacier 12)
15/12/04 – 
29/11/05 
350 r2 = 0.59 2,  
figure 2.36b 
- Modèle utilisé pour tester l’influence de la  
géométrie sur la fonte. 
 Statistique de  S, T, Rh, u     Figure 2.38  
 Régression  
Linéaire multiple 
 Géométrie du glacier 14 : 
 orientation et pente 
      
Mailler  
(2006) 
Glaciologique  
Degré jour 
 
journalier Précipitation et  
température sur le  
glacier 15 
Ligne de neige sur le  
glacier 15 
31/12/04 – 
04/01/06 
93 r2 = 0.29 2,  
figure 2.40 
- Modèle utilisé pour reconstituer les  
variations de l’altitude de la ligne de neige. 
MC Hydro  
glaciologique 
mensuel Météorologie glacier 15:  
SWinc, LWinc, TORE 
Débit glaciaire du bassin
Los Crespos (Glacier 12)
01/05 - 12/06 20 Nash = 0.68 4.1,  
figure 4.6 
- L'approche de modélisation est dans un  
état exploratoire. 
Figure 4.1 Conceptuel 
(simplification  
du bilan  
d’énergie) 
 Météorologie glacier 12: 
albédo, TSAMACr 
     - Il a été utilisé pour quantifier la ressource  
en eau d'origine glaciaire et pour évaluer  
le rôle de la géométrie du glacier dans cette 
quantification. 
 - Semi  
distribué  
(bassin divisé 
 Réanalyses: T500hPa,  
Hr500hPa, uM500hPa,  
uZ500hPa 
     - L'albédo et la température sur le glacier  
12 ont été reconstitués à partir de la  
température sur le glacier 15 (figure 4.3).  
 en deux parties, 
englacé et  
non englacé) 
 Géométrie:Hypsométrie,  
orientation et  pente  
du glacier 12 
     - Le modèle MC a été inspiré par les 
modèles hydroglaciologiques de Juen et al.  
(2007) et Suarez et al. (2008). 
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Tableau 1.1 (2/3) récapitulatif des modèles utilisés 
Modèle Type Pas de 
temps 
Entrée Sortie Période N Performance Chapitre Observations 
MSX,    
exemple :  
MS1 
Hydro  
glaciologique 
mensuel Glacier 15: TORE 
Débit glaciaire du bassin 
Los Crespos (Glacier 12)
01/05 - 12/06 20 r2 = 0.69 
4.2,  
tableau 4.1 
- Ce modèle a été utilisé pour analyser le  
lien entre le climat local et régional (flux  
d'humidité) et le débit glaciaire (figures 4.8  
et 4.9). 
(MS1, 
MS2, 
MS3, 
MS4) 
Statistique de  
Régression 
linéaire multiple 
 – Global 
 Réanalyses: uM500hPa          
    
MSX, 
exemple : 
MS5-Hu-b 
Hydro  
glaciologique 
mensuel Glacier 15 : TORE 
Débit glaciaire du bassin 
Los Crespos (Glacier 12)
01/05 – 12/06
22 
r2 = 0.75 
4.3.2, 
Tableau 4.3 
- Ce modèle a été utilisé pour reproduire le  
débit glaciaire de bassins Los Crespos et  
Humboldt à partir de données issues des  
réanalyses.  
(MS5-Cr-a 
MS5-Hu-a 
MS5-Hu-TOREr-a 
Statistique de  
régression  
linéaire 
 
Réanalyses: uM500hPa, 
T500hPa 
Ou débit glaciaire du  
bassin Humboldt  
(Glacier 12)  
   Figure 4.11 
- On a essayé des simplifier le modèle 
(voire tableau 4.3). 
MS5-Cr-b 
MS5-Hu-b 
MS5-HuTOREr-b) 
multiple 
 – Global   
 
 
 
 
 
  
 
 
MSX,  
Exemple :  
MS5-d 
 
(MS5-a,  
MS5-b, 
MS5-c,  
MS5-d) 
Hydro  
glaciologique  
Statistique de  
Régression 
linéaire multiple 
 –  
Global 
 
mensuel 
Réanalyses: T500hPa, 
uM500hPa  
Météorologie glacier 15:  
TORE 
Débit glaciaire du bassin 
Humboldt (Glacier 12) 
11/99 - 05/07 57 r2 = 0.45 
4.3, tableau 
4.4  
Figure 4.12 a
Figure 4.15 
- Une variation (MS5-b) de ce modèle a été 
 utilisée pour analyser l'influence de 
l'oscillation climatique ENSO sur le débit 
glaciaire figure 4.15.  
- La température sur le glacier 15 a été 
reconstituée à partir de la température issue 
de réanalyses (figure 4.10). 
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Tableau 1.1 (3/3) récapitulatif des modèles utilisés 
Modèle Type 
Pas de 
temps 
Entrée Sortie Période N Performance Chapitre Observations 
MSX, 
Exemple : 
Mbal 1 
 
(Mbal1, 
Mbal2, 
Mbal3) 
Glaciologique 
Statistique de 
régression 
multiple - 
Global 
mensuel 
Météorologie Izobamba  
M003: 
Température 
Réanalyses: 
uZ500hPa, uM500hPa 
Bilan de masse 
spécifique sur la zone 
d'ablation du 
glacier 15 
01/96 - 12/05 108 r2 = 0.60 
5.2.2,  
Tableau 5.2 
et figures 
5.5a, 5.5b et
5.7 
- Ce modèle a été utilisé pour reconstituer 
le bilan de masse sur la zone d'ablation du 
glacier 15 depuis janvier 1963. 
- Nous avons utilisé dans le modèle le vent 
issu des réanalyses pour construire un indice 
du vent qui représente les variations de la  
circulation atmosphérique qui perturbent les 
précipitations au niveau régional (figure 5.1). 
Pouyaud 
 et al. 
 (2005) 
Hydro  
glaciologique  
Statistique de  
régression 
simple 
annuel 
Météorologie glacier 
Thérmogaphe 15 
Lame de fonte sur le 
glacier Los Crespos 
1996 - 2005 9 r2 = 0.78* 
6,  
figure 6.5 
- Le modèle de Pouyaud et al. (2005) a été  
utilisé pour faire des prévisions de l'évolution 
de la lame de fonte dans le cadre des  
scénarios de changement climatique  
(figure 6.12). 
 
- semi distribué 
(partie englacée 
et non  
englacée du 
bassin) 
 
Météorologie Izobamba 
M003:  
Température 
(Glacier 12) 
 
  Tableaux  
6.4 et 6.5 
- Le modèle de Pouyaud et al. (2005) a été  
calibré pour l'Equateur.  
* relation entre la Lame de fonte et la  
température (figure 6.5). 
   
Réanalyses: T600hPa,  
T500hPa, Hr500hPa 
 
 
  Figure 6.12 - Nous utilisé aussi autres relations pour  
calibrer le modèle de Pouyaud et al. (2005),  
comme par exemple celles du la figure 6.4a 
 
 
 
 
uM500hPa, uZ500hPa  
Géométrie du glacier 15: 
de la surface du  
glacier 15 depuis 1956 
 
 
   et 6.4b qui nous ont permit de relier (étaler) 
les variations du bilan de masse et des  
précipitations entre les glaciers 15 et 12. 
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2 LE SITE D’ETUDE, LES MESURES ET LES 
METHODOLOGIES  
2.1 LE SITE D’ETUDE 
 
 
Figure 2.1 Massif du volcan Antizana. Glaciers 15 (en haut à gauche) et Los Crespos (en 
haut dans le centre). Bassins versants Los Crespos et Humboldt et cours d’eau principaux du 
bassin Humboldt. Barrage la Mica (à droite en bas). Source : Google Earth. 
 
Les bassin versants partiellement englacés (Figure 2.1) que nous avons étudiés se trouvent dans 
le massif du volcan Antizana (78.1ºW, 0.28ºS) en Equateur, situé à environ 50 km au sud-est 
de la ville de Quito, capitale de l’Equateur.  
 
Le volcan Antizana est actif. L’analyse de 10000 dernières années montre que la période de 
retour des cycles éruptifs notables est de 200-400 années. Le dernier cycle éruptif notable 
aurait eu lieu il y a 450-700 années (Cáceres, 2002). La dernière éruption a eu lieu en 1801, du 
côté nord-est du sommet, en aval de glaciers (environ 4700 m, Cáceres B. communication 
personnelle). Depuis lors, le volcan est resté dans un état inactif sans interruption.  
 
Le massif se trouve sur la branche Orientale de la Cordillère des Andes. Les altitudes autour du 
massif varient entre 2000 m et 4000 m. Le cône du volcan remonte jusqu'à 5760 m d’altitude. 
Le massif a une extension (nord-sud) de 14 km. Alors que la calotte sommitale et les langues 
glaciaires qui l’entourent ont une extension (nord-sud) d’environ 5 km (Hastenrath, 1981). 
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Actuellement la surface englacée est de 13.4 km2. 17 langues glaciaires du volcan ont été 
numérotées par Hastenrath (1981), dans le sens des aiguilles d’une montre, depuis le nord-est. 
Actuellement, les langues glaciaires du volcan descendent jusqu’à environ 4800 m du côté 
ouest et jusqu’à 4700 m du côté est (Sémiond, 1997). Ceci pourrait s’expliquer par le fait que 
les glaciers de la partie est soit soumis directement au flux d’humidité depuis le bassin 
amazonien, et qu’ils sont alimentés par les précipitations annuelles plus importantes (2000 mm 
ou plus) sur la partie est du massif, alors que du côté ouest du massif les précipitations sont 
moins importantes (environ 800 mm) (Hastenrath, 1981).      
 
 
Figure 2.2 Carte du dispositif des mesures sur les bassins versants 15, Los Crespos et 
Humboldt. Source du MNT : EMAAP-Q. 
 
Nous allons étudier les glaciers Los Crespos et 15, le bassin versant du glacier « Los Crepos » 
et le bassin « Humboldt» (figure 2.2). 
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Figure 2.3 Glacier Los Crespos (gauche) et 15 (droite) du volcan Antizana. Les photos ont 
été prises par des appareils de photo numériques automatiques placés en face des glaciers sur 
la moraine frontale.  
 
• Le glacier Los Crespos 
Le glacier 12 d’après la numérotation proposé par Hastenrath (1981) a été nommé comme le 
glacier Los Crespos par Meyer (1993). Ce glacier a une longueur de 2.4 km, une largeur 
moyenne de 0.7 km, et une surface de 1.7 km2. Le glacier descend, depuis le sommet (5670 m), 
jusqu’à 4730 m. L’axe du glacier a une orientation générale sud-ouest dans la partie haute, qui 
s’infléchit vers l’ouest dans la partie basse. La pente moyenne de l’ensemble du glacier est de 
19º, 13º en dessous de 4900 m et environ 8º à 4770 m où les mesures météorologiques sont 
réalisées. Nous ne disposons pas de mesures de l’épaisseur de ce glacier.  
 
Le glacier Los Crepos alimente le cours d’eau (partie droite du bassin Humboldt) qui arrive 
jusqu’à la station hydrologique Humboldt, qui se trouve à 4010 m, en aval de la station 
hydrologique Los Crespos, situé à 4520 m d’altitude. Le cours d’eau de la partie gauche du 
bassin Humboldt est alimenté principalement par l’apport de la partie non englacée du bassin. 
L’apport à ce cours d’eau provient principalement des précipitations, ou des résurgences de 
l’eau infiltrée plus en amont (provenant peut-être du glacier). L’alimentation glaciaire directe 
du cours d’eau de la partie gauche, est beaucoup moins importante que celle du cours d’eau 
(alimenté par le glacier Los Crespos) de la partie droite, car la proportion de surface englacée 
de cette partie du bassin est plus faible, une falaise empêchant la formation d’un glacier en aval 
de 5400 m d’altitude.      
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• Le glacier 15 
Le glacier 15 a une longueur de 1.8 km et une largeur moyenne de 0.4 km. La surface actuelle 
est de 0.7 km2. Le front du glacier se trouve à 4800 m, et il coule depuis le sommet, qui se 
trouve à 5760 m d’altitude. Le glacier a une pente moyenne globale de 25º, de 18º sur sa zone 
d’ablation et devient inférieure à 10º à 4900 m, où l’on réalise les mesures météorologiques 
(Cáceres et al., 2002). L’épaisseur de la glace près du sommet est d’environ 55 m, de 30 m à 
5000 m et s’abaisse à 16 m dans la partie plus basse du glacier (Francou B., communication 
personnelle). 
 
Nous allons utiliser les mesures glaciologiques, météorologiques et hydrologiques du système 
Los Crespos et Humboldt. Alors que nous allons utiliser seulement les mesures glaciologiques 
et météorologiques du glacier 15, car la station hydrologique limni 15 n’a pas fonctionné 
correctement pendant l’étape d’acquisition de données de cette thèse.  
 
Les détails sur l’information utilisée dans cette thèse et les conditions climatiques du site 
d’étude seront fournis dans les chapitres suivants. 
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2.2 MESURES ET CONDITIONS CLIMATIQUES 
2.2.1 Glaciologie 
Dans ce chapitre nous allons présenter le glacier du point de vue hydrologique. En effet notre 
objet d’étude est le bassin versant fortement englacé, ce qui nous amène à nous intéresser au 
glacier, qui constitue la principale source d’eau dans ce type de bassins. 
 
Nous allons faire une description sommaire des concepts glaciologiques utilisés dans cette 
thèse.  Nous présenterons, tout d’abord une adaptation à nos besoins, du chapitre 2 (Naissance, 
vie et mort d’un glacier de montagne) de la thèse de Berthier (2005). Nous avons aussi utilisé 
la recompilation de méthodes d’observation des glaciers dans les Andes Tropicales de Francou 
et Pouyaud (2004). 
 
• Formation du glacier 
Pour commencer « le glacier » est le résultat des conditions climatiques (température et taux 
de précipitation) et géomorphologiques, qui permettent son existence. Sous les tropiques on a 
besoin de plusieurs conditions. Les principales sont une source d’humidité et une altitude 
minimale. A une altitude donnée la température est suffisamment basse pour permettre que 
l’humidité amenée par le vent soit condensée en phase solide (neige). L’accumulation (gain de 
masse) de neige sur un site donnée permet la formation du glacier. La configuration du site doit 
permettre l’accumulation, par exemple si la pente est très importante, il sera très difficile de 
donner lieu à la formation du glacier. 
 
Une fois que suffisamment de neige s’est accumulée, celle-ci va se transformer en glace par 
l’action de plusieurs facteurs, comme par exemple la température et le tassement de la neige, 
entre autres. Le névé est une étape intermédiaire dans la transformation de la neige en glace, 
qui se caractérise pour être moins dense que la glace, et permet le passage de l’air (Paterson, 
1994). Ces processus ont permis la formation du glacier. 
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Figure 2.4 Coupe longitudinale d’un glacier de montagne fictif. Adapté par Berthier 
(2005), à partir d’une figure du site Internet du Laboratoire de Glaciologie et Géophysique de 
l’Environnement (LGGE) http://www-lgge.ujf-grenoble.fr. 
 
Lorsque le glacier est formé, et même pendant sa formation il va être soumis aux processus 
d’ablation. L’ablation est la perte de masse du glacier. Nous allons décrire seulement deux 
processus d’ablation, la fonte (passage de l’état solide à l’état liquide) et la sublimation 
(passage de l’état solide à la vapeur d’eau, sans passer par l’état liquide). 
 
La fonte a lieu lorsque la surface du glacier reçoit plus d’énergie que celle qu’elle émet, c'est-
à-dire quand le bilan d’énergie en surface est positif et que la température est de 0ºC. La fonte 
peut aussi se produire à la base du glacier, à cause du contact avec une surface émettant un fort 
flux géothermique (Berthier, 2005). En Equateur ceci peut s’apercevoir de façon très nette à 
une altitude de 5600 m sur le volcan actif du Cotopaxi, au pied d’une falaise appelée 
Yanasacha. 
 
La sublimation a lieu lorsque le bilan d’énergie est positif mais que l’air atmosphérique est sec 
(Sicart, 2002). La sublimation consomme 8 fois plus d’énergie que la fonte (Paterson, 1994). 
En conséquence, pour une même quantité d’énergie, la fonte produira une perte de masse 8 fois 
plus importante que la sublimation. Elle joue un rôle très important pour l’estimation de la 
perte de masse des glaciers tropicaux (Wagnon, 2003 ; Favier et al., 2004b).  
  
Le bilan entre les entrées (précipitations) et les sorties (fusion et sublimation) du glacier, au 
cours d’une période de temps donnée, permet la description de son état. La partie du glacier où 
le bilan est positif est connue comme la zone d’accumulation, et la partie où le bilan est négatif 
est connue comme la zone d’ablation. Les deux zones séparées par une ligne imaginaire (limite 
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théorique) où le bilan de masse est nul, cette ligne s’appelle la ligne d’équilibre (Figure 2.4). 
Les variations annuelles de la ligne d’équilibre sont différentes pour chaque glacier, mais elles 
sont homogènes pour une région (Berthier, 2005). 
En Equateur, sur le glacier 15 du volcan Antizana, l’altitude de la ligne d’équilibre (ELA, 
Equilibrium Line Altitude) a varié entre 5245 m (1995) et 4960 m (1999), pour la période 
1995-2005. Son altitude moyenne est 5121 m (Cáceres et al., 2005).  
 
• Le bilan de masse 
Le bilan de masse en un point donné est défini comme la différence entre l’accumulation et 
l’ablation, au cours d’une année, d’une saison ou d’un mois (Francou et Vincent, 2007). 
L’accumulation dépend des précipitations et l’ablation dépend, entre autres, de la quantité 
d’énergie (par exemple de la quantité d’énergie solaire modulée par la nébulosité) reçue par le 
glacier et des variations de la température. Le bilan de masse positif indique un stockage de 
masse, alors que le bilan de masse négatif indique une perte de masse. Les séries temporelles 
du bilan de masse et sa distribution spatiale (en fonction de l’altitude) permettent la détection 
de changements dans le climat (Berthier, 2005). 
 
Le bilan de masse en un point (Eq. 2.1) s’exprime en mm d’équivalent en eau par période de 
temps, en estimant la densité de la neige, du névé ou de la glace (Francou et Vincent, 2007). Si 
on le pondère par la surface sur laquelle il est appliqué il devient le bilan spécifique.  
 
iii ablationonaccumulatib −=        Eq. 2.1 
 
Pour passer du bilan de masse ponctuel (bi) à celui du glacier (b), il suffit d’intégrer l’équation 
2.1 pour tout le glacier afin d’obtenir le bilan du glacier. Pour obtenir une quantité équivalente 
(bilan spécifique) à une lame d’eau (mm équ. eau), on divise par la surface totale du glacier 
(notée Sgl) (Berthier, 2005): 
 
∫=
Sgl
ii dSglbSgl
b ·1          Eq. 2.2 
 
• Variabilité spatiale du bilan de masse 
Après plusieurs années (environ 10 ou plus) de mesures on peut arriver à caractériser 
l’évolution du bilan de masse du glacier avec l’altitude. Cette évolution correspond au 
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coefficient d’activité (db/dz [mm équ. eau m-1]) du glacier (Liboutry, 1964). Le coefficient 
d’activité est élevé (20 mm m-1) dans la partie basse des glaciers tropicaux (Wagnon, 1999 ; 
Cáceres et al., 2005), par rapport à celui de glaciers alpins (7 mm m-1, sur le glacier 
d’Argentière, Wagnon, 1999). Dans la partie basse du glacier le coefficient d’activité dépend 
des processus d’ablation. Ce coefficient présente une diminution dans la partie haute du 
glacier, car il va dépendre plutôt du régime d’accumulation, qui varie avec l’altitude et la 
topographie (orientation vers les flux humides, par rapport aux vents dominants, influence 
d’avalanches, etc…) (Francou et Pouyaud, 2004). 
 
 
Figure 2.5 Bilan de masse sur le glacier 15 du volcan Antizana en fonction de l’altitude. 
Sont représentés les bilans des années 1995, 1999, et le bilan moyenne de 1995 à 2003. Les 
barres horizontales, sur la courbe de bilan moyen, représentent l’écart type pour une altitude 
donnée. Les mesures n’étant pas réalisées chaque année exactement à la même altitude, les 
moyennes (et écarts types), pour une altitude donnée, prennent en compte pour chaque cycle la 
valeur correspondant au point le plus proche de l’altitude considérée. D’après Favier 2004. 
 
La Figure 2.5 décrit la variation du bilan avec l’altitude est généralement linéaire dans la partie 
basse du glacier15. L’axe de la courbe se déplace vers les valeurs positives pour les années qui 
ont un bilan positif (1999), et vers les valeurs négatives pour les années qui ont un bilan négatif 
(1995). 
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La courbe de la variation du bilan de masse en fonction de l’altitude (Figure 2.5) est utilisée 
pour estimer la ligne équilibre. Lorsque la courbe est bien établie après plusieurs années de 
mesures, on peut arriver à déterminer l’altitude de la ligne d’équilibre (ELA0), altitude où le 
bilan de masse est à l’équilibre (b=0). Elle permet d’estimer la proportion de la surface du 
glacier qui est soumise à l’accumulation dans l’état d’équilibre (AAR0, Accumulation Area 
Ratio). L’AAR présente une relation linéaire avec le bilan de masse (b), de même que l’ELA. 
Ces variables sont utilisées dans les études de sensibilité du bilan de masse des glaciers aux 
conditions climatiques, et donc de leur capacité de production en eau de fonte (voir plus loin la 
méthode hydrologique).  Actuellement, dans le cas du glacier 15, l’ELA0 et l’AAR0 ont été 
estimées respectivement à 5030 m et 0.71 pour la période de 1999 à 2005 (Maisincho et al., 
2007).  
 
• La mesure du bilan de masse 
Nous utilisons la méthode directe glaciologique, qui consiste à mesurer directement sur le 
terrain la variation de masse superficielle du glacier. Les mesures sur la zone d’ablation sont 
réalisées à l’aide de balises, qui sont installées une fois par an à la fin de la saison d’ablation 
(année hydrologique). Sous les tropiques l’ablation peut se produire tout le long de l’année, 
donc les mesures d’ablation devront être, si possible, réalisées avec une fréquence mensuelle. 
Les mesures d’accumulation sont réalisées dans la partie haute du glacier où l’accumulation 
excède l’ablation. Ces types de mesures sont plus difficiles à effectuer et elles sont réalisées 
une fois par an. On creuse soit des fosses soit on effectue des carottages, dans lesquels on 
mesure la quantité de neige/névé/glace accumulée au cours de l’année hydrologique. Les 
quantités mesurées sont transformées en m d’équivalent eau par densimétrie (Francou et 
Pouyaud, 2004). 
 
Les mesures glaciologiques sont complémentaires des mesures hydrologiques. La méthode 
hydrologique, permet d’étudier le comportement des glaciers à partir des débits de bassins 
fortement englacés, pour mieux connaître les variations climatiques ou la ressource en eau. En 
effet, d’après Favier et al. (2008), si on connaît le bilan de masse (b), les précipitations (P) et la 
sublimation (Sb), on peut calculer la lame d’eau issue de la fonte glaciaire (LF). Cette lame 
d’eau peut être transformée en débit (Qgl) si on multiplie LF par la surface du glacier (Sgl), ce 
qui nous permettra d’analyser la capacité potentielle de production en eau du glacier (LF ou 
Qgl), et sa relation avec les conditions climatiques.  
 
b  = P – Sb – LF  (mm w.équ. an-1)      Eq. 2.3  
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En plus, si on connaît :  
i) les pertes du système par infiltration (superficielle et profonde) (Qgw),  
ii) la production en eau de la superficie non englacée du bassin provenant des précipitations 
(P·Sng),   
iii) l’évapotranspiration potentielle de la partie non englacée du bassin (ETR·Sng), et 
iv) le débit issu de la fonte au niveau du contact de la base du glacier et son lit rocheux (Qdi) 
 
Nous pouvons alors estimer la capacité (débit) de production effective du bassin fortement 
englacé (QT). La capacité effective de production en eau glaciaire serait équivalente au débit 
mesuré à l’exutoire du bassin (voir chapitre 3).  
 
QT = Qgl + Qdi + P · Sng – ETR ·Sng – Qgw           (m3 s-1)    Eq.2.4 
 
2.2.1.1 Glaciers Los Crespos et 15α 
 
Figure 2.6 Courbes hypsométriques des glaciers Los Crespos (a) et 15α (b). 
 
Afin de calculer le bilan de masse spécifique du glacier on a besoin d’un modèle numérique de 
terrain pour calculer la distribution de la surface englacée en fonction de l’altitude (Figures 
2.6a et 2.6b).  
 
Nous ne disposons pas encore d’un modèle numérique terrain (MNT) sur l’ensemble du massif 
de l’Antizana. Le seul glacier pour lequel on dispose d’information est le glacier 15α. Dans le 
cas du glacier Los Crespos nous avons mesuré une centaine de points avec un GPS de 
précision centimétrique sur la partie basse (entre 4750 m et 5000 m) du glacier et de son 
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entourage (moraines latérales). Ceci nous a permis obtenir un MNT pour cette partie du 
glacier. Le modèle a été complété avec l’information d’une carte de 1960 de l’Institut 
Géographique Militaire (IGM) de l’Equateur. L’information de l’IGM a été corrigée avec 
quelques points GPS qu’on avait obtenus pendant les mesures d’accumulation entre 5000 m et 
le sommet. Avec les corrections réalisées, la courbe hypsométrique obtenue pour le glacier Los 
Crespos est plus fiable pour le calcul du bilan de masse, que la seule information 
cartographique de 1960.  
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Figure 2.7 a) Bilans de masse annuels (2005) en fonction de l’altitude pour le glacier Los 
Crespos (trait continu avec triangles) et pour le glacier 15α (trait discontinu avec carrés). b) 
Bilans de masse spécifiques annuels (2005) en fonction de l’altitude pour le glacier Los 
Crespos (trait continu avec triangles) et pour le glacier 15α (trait discontinu avec carrés). 
 
On dispose de mesures du bilan de masse sur la zone d’ablation du glacier 15α depuis janvier 
1995 jusqu’à 2005, avec un pas de temps mensuel (voir chapitre 5). Alors que les mesures du 
bilan de masse sur l’ensemble du glacier sont disponibles avec une résolution annuelle pour la 
période 1995 à 2005 (voir chapitre 6).  
 
Sur le glacier Los Crespos on dispose de mesures annuelles d’accumulation et d’ablation pour 
l’année 2005 (voir chapitre 6). Les conditions météorologiques à la fin de 2006 ont empêché la 
réalisation des mesures d’accumulation, d’où l’impossibilité de calculer le bilan annuel en 
2006. Les mesures mensuelles du bilan sur la zone d’ablation sont disponibles pour la période 
de 2005 à 2006.  
 
a) b) 
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La figure 2.7a montre le profil altitudinal du bilan de masse par tranche d’altitude. En 2005, les 
coefficients d’activité pour les deux glaciers sont similaires, avec des valeurs de 18 mm m-1 
pour le glacier 15 et 23 mm m-1 pour le glacier Los Crespos. Ces coefficients correspondent à 
la partie plus basse (altitude < 5000 m) du glacier, où le réseau plus dense de balises permet 
d’avoir une meilleure précision.  
 
Le bilan de masse spécifique intègre les variations du bilan de masse par tranches d’altitude 
(Figure 2.7b, Eq. 2.2, plus haut). La valeur annuelle du bilan de masse spécifique pour le 
glacier 15 est de -789 mm équ. eau (Cáceres et al., 2005) et pour le glacier Los Crepos est de  -
1041 mm équ. eau. La différence du bilan de masse spécifique s’explique parce que le glacier 
Los Crespos descend plus bas que le glacier 15α. Donc il y a une plus grande portion du 
glacier soumise aux conditions de fonte pour le glacier Los Crespos, que celle du glacier 15α. 
L’altitude de la ELA est de 5150 m (Cáceres et al., 2005) pour le glacier 15α et de 5110 m 
pour le glacier Los Crespos.  
 
La différence, entre les bilans de masse spécifique des deux glaciers est plus évidente au 
niveau mensuel (Figure 2.8). La capacité spécifique de production en eau de la zone d’ablation 
du glacier Los Crespos est plus importante que celle du glacier 15α. 
Les données mensuelles du glacier Los Crespos ont été utilisées dans le chapitre 3 afin de 
comparer le débit glaciaire potentiel (Qgl) avec le débit mesuré (effectif) à la station 
hydrologique Los Crespos. Les données annuelles nous ont permis d’évaluer la disponibilité 
future de la ressource en eau glaciaire (voir chapitre 6). 
 
 
Figure 2.8 Comparaison entre le bilan de masse spécifique mensuel sur la zone d’ablation 
du glacier 15(trait fin) et Los Crespos (trait épais) pour l’année 2005. 
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2.2.2 Bilan d’énergie 
L’étude du bilan d’énergie nous aide à comprendre la relation entre le glacier et le climat. 
Alors, pour y arriver il faut étudier les transferts d’énergie à l’interface entre le glacier et 
l’atmosphère (e. g. Khun, 1979 ; Wagnon, 1999). Le bilan d’énergie est obtenu par l’inventaire 
des flux énergétiques qui arrivent à la surface du glacier et de ceux qui en repartent.  
 
L’intensité de la fonte et de la sublimation est contrôlée par les flux énergétiques à la surface 
du glacier. Les flux vers la surface sont considérés comme positifs, alors que les flux qui 
sortent sont considérés négatifs (Oke, 1994). Le bilan d’énergie est contrôlé par les flux 
radiatifs (courtes SW et grandes longueurs d’onde LW) et les flux turbulents (chaleur latente 
LE et sensible H). Le bilan, ou la différence (S) entre le rayonnement de courte longueur 
d’onde incident (SWinc) et réfléchit (SWref), constitue la principale source d’énergie à la 
surface des glaciers (Sicart, 2002 ; Vincent et al, 2005 ; Pellicciotti et al., 2005). Ce qui 
explique que l’albédo (α = SWref/SWinc) est une variable déterminante pour le bilan 
d’énergie. Si le glacier est recouvert de neige fraîche, l’albédo est élevé, une grande partie de 
l’énergie solaire (SWinc) est réfléchie et le glacier est protégé de l’ablation. Alors que, si la 
glace et la neige ancienne sont exposées, l’albédo est faible, une partie importante de l’énergie 
solaire est absorbée et l’ablation augmente (Berthier, 2005).  
 
Nous nous sommes intéressés au rôle des variables météorologiques dans le calcul du bilan 
d’énergie et à leurs relations avec les processus de fonte glacier. En effet, nous allons chercher 
des relation statistiques significatives entre ces variables et la fonte, afin d’expliquer les 
variations des débits issus de la fonte glaciaire sur le bassin fortement englacé de notre zone 
d’étude (voir chapitre 2.6 pour plus de détail). Les variables utilisées dans le calcul des termes 
du bilan d’énergie (S, L, LE et H) sont la température (T), l’humidité relative (Rh), la vitesse 
du vent (u), SWinc et SWref.  
 
Le bilan (L=LWinc-LWémi) des rayonnements de grande longueur d’onde incident (LWinc, 
qui est fonction de la température, de l’humidité de l’air et de la nébulosité) et émise par la 
glace (LWémi, qui est fonction de la température) sont de moindre importance dans le cas des 
glaciers équatoriens (Favier, 2004). Le flux turbulent de chaleur sensible (H) est fonction de T 
et u. Le flux turbulent de chaleur latente est une fonction de l’humidité de l’air et de u. 
L’équation 2.5 présente les termes du bilan d’énergie considérés dans le calcul de l’énergie 
28 
disponible pour la fonte (ΔQ) à partir du bilan d’énergie en surface des glaciers tropicaux 
(Wagnon 1999 ; Favier 2004).  
 
LEHLWémiLWincSWincQ ++−+−=Δ )1·( α      Eq. 2.5 
 
D’autres termes du bilan d’énergie comme l’énergie apportée par les précipitations (QP) et la 
conduction d’énergie dans la glace (QC) sont considérés comme négligeables. Parce que la 
quantité de chaleur apportée par les précipitations est négligeable dans le cas de QP en 
comparaison avec d’autres termes du bilan, et dans le cas de QC parce qu’il peut être négligé 
dans le cas d’un glacier qui soit isotherme à la température de fusion (glacier tempéré) (e. g. 
Wagnon, 1999), ce qui est le cas des glaciers de l’Equateur au moins dans leur partie médiane 
et inférieure (Favier, 2004). 
  
2.2.2.1 Mesures météorologiques 
On dispose de deux stations automatiques pour l’obtention d’information météorologique. La 
station ORE constitue la station de référence de longue durée de cette étude, bien qu’elle soit 
placée en dehors du bassin Los Crespos, sur la moraine latérale du glacier 15α. Celle-ci devrait 
permettre de mieux relier la météorologie locale avec la météorologie régionale, puisqu’elle 
devrait être moins influencée par les conditions locales d’une surface englacée.  
 
 
 
Figure 2.9 Station météorologique ORE sur la moraine latérale droite du glacier 15α 
(gauche) et la station météorologique SAMA sur le glacier Los Crespos (droite). 
 
La deuxième est une station météorologique mobile d’altitude (SAMA, Figure 2.9, Tableau 
2.1) qui devrait permettre de réaliser des observations complémentaires à celles de la station 
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ORE (Figure 2.9, Tableau 2.2). Cette station dispose des capteurs nécessaires pour calculer le 
bilan d’énergie (estimation de la fonte) sur la surface du glacier (voir chapitre 2.6).  
 
Tableau 2.1 Liste et caractéristiques des capteurs de la SAMA (Station Automatique 
Météorologique Mobile d’Altitude). 
Variable1 Type de capteur 
Hauteur de 
 mesure2, cm 
Précision d’après le 
 constructeur 
Température de l’air, ºC Vaisala HMP 45, ventilé3 140 ± 0.2 ºC 
Humidité relative, % Vaisala HMP 45, ventilé3 140 ± 2% (0<Rh<90%) 
± 3% (90<Rh<100%) 
Vitesse du vent, m s-1 Young 21597 230 ±1.5 % 
Direction du vent, degré Young 21597 230 ±3 degrés 
Rayonnement incident de courte 
 longueur d’onde, W m-2 
Kipp&Zonen SP-Lite, 
0.4<λ<1.1μm 
85 ±5% 
Rayonnement réfléchi de courte 
 longueur d’onde, W m-2 
Kipp&Zonen SP-Lite, 
0.4<λ<1.1μm 
80 ±5% 
1Les données enregistrées sont les moyennes demi-horaires des mesures réalisées toutes les 15 secondes, à 
l’exception de la vitesse et de la direction du vent (une mesure unique toutes les 30 minutes). 
2Ces hauteurs sont variables mais connues avec une précision raisonnable (± 5 cm) à l’aide de mesures directes 
tous de 15 jours environ. 
3Afin de limiter les erreurs de mesure résultant de l’important rayonnement sur les capteurs, les hygro-Vaisala 
sont protégés à l’aide de dispositifs spéciaux et ventilés artificiellement. 
 
La station ORE a démarré son fonctionnement à la fin novembre 2004 avec quelques 
problèmes que n’ont pas permis d’obtenir une série continue. Pour cela, on a décidé de laisser 
la SAMA sur le glacier 15α, afin de palier les problèmes observés sur la station de l’ORE. De 
plus, on cherche à obtenir une série en parallèle des données météorologiques sur le glacier, 
pour mieux contraindre nos hypothèses. La comparaison entre les deux stations permettra, 
entre autres, de corréler les deux stations pour utiliser l’information obtenue par la station de 
l’ORE afin estimer la fonte du glacier. La station ORE mesure 16 paramètres météorologiques 
différents, mais nous allons réaliser la comparaison uniquement avec les paramètres 
nécessaires au calcul de la fonte sur le glacier. 
 
La SAMA a fonctionnée sur le glacier 15 depuis novembre 2004 jusqu’à la fin novembre 2005. 
Ensuite la SAMA a été déplacée sur la moraine, à côté de l’ORE, pour comparer le 
fonctionnement des capteurs dans les même conditions. Elles ont travaillé dans ces conditions 
pendant 15 jours. Finalement, en décembre 2005 la SAMA a été déplacée sur le glacier Los 
Crespos, pour observer directement sur ce glacier les conditions météorologiques qui 
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contrôlent la fonte. Nous avons utilisé les observations de la SAMA sur le glacier Los Crespos 
jusqu’à juin 2007. 
 
Tableau 2.2 Liste et caractéristiques des capteurs de la ORE (station fixe) installé à partir à 
partir du 20 novembre 2004. 
Variable1 Type de capteur 
Hauteur de 
 mesure2, cm 
Précision d’après le 
 Constructeur 
Température de l’air, ºC Vaisala HMP45C, ventilé3 120 ± 0.2 ºC 
Humidité relative, % Vaisala HMP45C, ventilé3 120 ± 2% (0<Rh<90%) 
± 3% (90<Rh<100%) 
Vitesse du vent, m s-1 Young 05103 240 ±1.5 % 
Direction du vent, degré Young 05103 240 ±3 degrés 
Rayonnement incident de courte 
 longueur d’onde, W m-2 
Kipp&Zonen CNR1, 
0.4<λ<1.1μm 
100 ±5% 
Rayonnement réfléchi de courte 
 longueur d’onde, W m-2 
Kipp&Zonen CNR1, 
0.4<λ<1.1μm 
100 ±5% 
1Les données enregistrées sont les moyennes demi-horaires de mesures réalisées toutes les 10 secondes, à 
l’exception de la vitesse et de la direction du vent (une mesure unique toutes les 30 minutes). 
2Ces hauteurs sont variables mais connues avec une précision raisonnable (± 5 cm) à l’aide de mesures directes 
tout les 15 jours environ. 
3Afin de limiter les erreurs de mesure résultant de l’important rayonnement sur les capteurs, les hygro-Vaisala 
sont protégés à l’aide de dispositifs spéciaux et ventilés artificiellement. 
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2.2.3 Hydrologie 
2.2.3.1 Station hydrologique Los Crespos 
 
 
Figure 2.10 Jaugeage à la station hydrologique Los Crespos. Personnel de l’EMAAP-Q. 
 
La station hydrologique Los Crespos (Figure 2. 10) a été construite en août 2003, dans le cadre 
de la coopération de l'IRD avec la compagnie d’eau potable de Quito (EMAAP-Q) et l’Institut 
national de météorologie et d’hydrologie (INAMHI). Cette station contrôle une surface totale 
de 2,4 km2 avec un pourcentage d’englacement de 67 %. La surface (33 %) comprise entre le 
pied du glacier (4750 m d’altitude) et la station hydrologique (4520 m d’altitude) est constituée 
en grande partie par des moraines (mélange des pierres et de sable) dans la partie haute, et dans 
une moindre proportion d’un sol appelé « páramo » (mélange de cendre volcanique avec de la 
matière organique couverte d'une formation herbeuse caractéristique) dans la partie basse. On 
retrouve ce type de sol entre le pied des moraines glaciaires et la forêt andine. Il est en général 
caractérisé par sa grande capacité de rétention d’eau (Perrin et al., 2001 ; Poulenard et al., 
2001) et des coefficients de ruissellement (rapport du volume des écoulements superficiels 
rapides d’origine pluviale au volume total précipité dans les zones de Páramo) très faibles, de 
l’ordre de 5 à 15 %. Les coefficients de ruissellement sur la zone des moraines en Equateur 
n’ont pas été étudiés en détail. (Favier, 2001) a estimé à l’aide d’un modèle hydro-
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glaciologique au pas de temps horaire des valeurs de l'ordre de 5% pour les moraines du glacier 
15. Alors que le coefficient d’écoulement (rapport entre le volume total écoulé à l’exutoire du 
bassin et le volume d’eau précipitée sur le bassin, pour un intervalle de temps donné) pour la 
zone de moraines du bassin de la station 15 a été estimé à 35 % pour la période du 1997 au 
2002 (Favier, 2004).  
 
L'équipe GREATICE Quito gère directement cette station depuis décembre 2003, qui était 
gérée auparavant par l’EMAAP. En décembre 2004, on a installé un limnigraphe automatique 
de type Orphimedes fabriqué par OTT, pour remplacer la sonde Chloé (de la marque Elsyde) 
qui avait été installée en 2003 et qui présentait de nombreux disfonctionnements dus à son 
ancienneté. La sonde avait déjà été utilisée en Afrique et en Bolivie.  
 
On dispose aussi d’un autre système de mesure, de type limnigraphe papier SIAP, en parallèle 
pour éviter la perte de données en cas de mauvais fonctionnement de l’Orphimedes. De plus, 
on a réalisé des mesures sur une autre station plus ancienne placée 50 m en amont où il existe 
un limnigraphe SIAP depuis 2003. Celle-ci constitue la section originale de la station Los 
Crespos, cependant on ne dispose de mesures de hauteur d’eau en continu qu’à partir d’août 
2003. La section en amont est très instable et difficile à gérer en raison de la charge importante 
des sédiments.  
 
En juillet 2006 un autre limnigraphe du type Orphimedes de marque OTT a été installé en 
parallèle pour remplacer le limnigraphe SIAP. La scrutation de la hauteur d’eau est réalisée 
chaque 15 min, par les deux limnigraphes Orphimedes. 
 
La section de la station Los Crespos est stable grâce à sa conception initiale. Elle est constituée 
par un mur équipé d'un déversoir trapézoïdal dont la lame déversante est recouverte d'un tube 
en fonte d'une dizaine de centimètres de diamètre. La section de contrôle formée par ce 
déversoir permet de réduire la vitesse d’écoulement, typique d’un torrent de montagne, ainsi 
que l’auto nettoyage des sédiments. Ces conditions permettent de réaliser des mesures de 
hauteur d’eau avec une précision de 1 cm (Figure 2.11 a).  
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Figure 2.11 a) Comparaison de la hauteur d’eau mesurée au déversoir et de la hauteur 
d’eau mesurée par l’Orphimedes, la ligne noire représente la droite de pente 1. b) courbe de 
tarage ajustée pour le déversoir trapézoïdal de la station Los Crespos (trait noir). Jaugeages 
(points). Les courbes en gris représentent l’incertitude de 25% sur l’ajustement.    
 
La stabilité et la bonne définition géométrique de la section trapézoïdale du déversoir de la 
station permettent d’obtenir une courbe de tarage très fiable, correspondant à la forme du 
déversoir. Celle-ci permet non seulement de réaliser un calcul acceptable des débits, mais 
permet aussi d’effectuer une extrapolation fiable de la courbe d’étalonnage, pour les débits  de 
hautes eaux que l'on n'a pas pu complètement mesurer (Maisincho et al., 2007). 
 
Nous avons ajusté une courbe de tarage de type puissance (Figure 2.11b). La courbe de tarage 
proposée montre 5% de différence avec la courbe de tarage correspondant à la courbe 
hydraulique théorique de la section trapézoïdale (Maisincho et al., 2007). La courbe de type 
puissance proposée facilite le calcul d’incertitude sur l’ajustement de la courbe de tarage. Nous 
avons obtenu une incertitude de 25% sur l’ajustement. Cependant le calcul peut-être biaisé 
parce que on n’a pas suffisamment des points pour l’ajustement, ce que constitue une vraie 
limite pour appliquer la méthode (Zannou, 2006). L’incertitude sur l’ajustement pourra être 
diminuée par la prise en compte des nouveaux jaugeages qui n’ont pas été considérés dans 
cette étude. Ce travail a été déjà entrepris en coopération avec l’EMAAP-Q.      
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• Le régime hydrologique glacio-nival à la station Los Crespos 
La Figure 2.12 présente le débit moyen journalier mesuré à la station hydrologique Los 
Crespos (4520 m) et les précipitations journalières mesurées au pluviographe P08 (4730 m), 
pour les années 2005, 2006 et 2007.  
 
 
 
Figure 2.12 Débit moyen journalier mesuré à la station limnimétrique Los Crespos à 4520 
m (trait noir, axe gauche) et précipitations mesurées au pluviographe P08 à 4730 m (barres 
grises, axe droit). 
 
La série des données disponibles est très courte et la présence de lacunes ne permet pas 
d’analyser la variabilité interannuelle. Cependant l’information disponible permet d’observer 
un cycle saisonnier très peu marqué. L’écoulement ne s’arrête jamais et les débits plus faibles 
s’observent entre juin et juillet. Alors que les débits plus forts se montrent entre décembre et 
janvier. Au niveau journalier, le débit minimum observé est de 0.003 m3 s-1, le maximum est de 
0.161 m3 s-1 et le débit moyen est de 0.056 m3 s-1.  
 
 
Le débit moyen mensuel maximum de la saison de forte fonte, qui survient au cours de la 
saison plus humide (d’octobre à mai), peut arriver à être 4 fois plus important que le débit 
moyen mensuel minimum de la saison de faible fonte et moins humide (pas vraiment sèche, de 
juin à septembre). Le régime observé est du type glacio-nival (Pourrut, 1994). Ce régime est 
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caractérisé pour être anticorrélés avec les précipitations, mais dans notre cas la corrélation est 
mauvaise (r = -0.21, n= 24).  
 
La comparaison des débits journaliers avec les précipitations montre que, quand il y a des 
précipitations importantes pendant plusieurs jours, les débits montrent une diminution 
pratiquement immédiate (par exemple décembre 2005). Cependant ceci ne constitue pas 
toujours une règle. Comme par exemple à la fin de mars 2005, où l’on observe une remontée 
des débits au cours de l’apparition d’une période de précipitations importantes. Ceci suggère 
soit la présence des précipitations liquides sur le glacier soit l’écoulement rapide de l’eau issue 
de la fonte, étant donné que le temps de réponse est très rapide ce qui suggérerait du 
ruissellement sur une surface très peu perméable. Or la partie non englacée du bassin est 
constituée par des roches météorisées et du sable, qui ne devrait pas être en principe très 
favorable à un écoulement si rapide et si intense.  
La réponse du débit du bassin englacé aux précipitations est donc complexe, ce qui se traduit 
par une corrélation au niveau journalier médiocre (r = -0.21, n=812), et par une faible 
corrélation au niveau mensuel, malgré la correspondance entre le cycle des précipitations et le 
régime hydrologique. 
 
Une analyse plus détaillée, qui prendra en compte les précipitations solides et liquides sera 
effectuée dans le chapitre 3. 
  
2.2.3.2 Station hydrologique Humboldt 
 
Cette station (Figure 2. 13) a été construite dans le cadre de la coopération IRD-EMAAP-Q-
INAMHI avec l’objectif d’évaluer l’apport d’origine glaciaire vers les prises d’eau de 
l’EMAAP-Q. Elle fonctionne depuis novembre 1999 avec quelques interruptions. Elle est 
placée à 4010 m d’altitude. La surface de son bassin est de 14,2 km2 avec un pourcentage 
d’englacement de 14 % (1,97 km2). Même si le pourcentage d’englacement est faible elle 
enregistre de façon très nette les crues glaciaires. Le sol de la plus grande partie de la surface 
contributive est constitué par des zones de Páramo recouvertes de formations herbeuses.  
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Figure 2.13 Jaugeage à la station hydrologique Humboldt. Personnel de l’EMAAP-Q. 
 
Cette station a été équipée au début avec une sonde Chloé qui a bien fonctionné au début, puis 
dont la qualité des mesures s’est ensuite degradée. En décembre 2003 la Chloé a été remplacée 
par une sonde de pression de marque Global Water. Ensuite, en janvier 2005, on a installé un 
limnigraphe du type Nimbus (de marque OTT). La sonde Nimbus fonctionne avec une 
précision acceptable (moins de 1 cm, Figure 2.14a). Finalement, en décembre 2006 un 
limnigraphe Orphimedes de OTT a été installé pour fonctionner en parallèle avec le Nimbus.  
 
La section de contrôle de la station est constituée par un canal rectangulaire dont la courbe de 
tarage est fiable (exposant proche de 2, correspondant au coefficient théorique pour un canal 
rectangulaire), mais peu précise. Cependant il est nécessaire d’effectuer des jaugeages en 
hautes et en basses eaux pour améliorer la courbe de tarage (Figure 2.14b). 
 
Les problèmes de mesures sont dus principalement au transport important de sédiments qui 
obstruent rapidement le puits de mesure. Toutes les sondes de mesures utilisées sont sensibles 
à ce type de situation. Il est donc nécessaire de nettoyer le site de mesure au moins une fois 
tous les 15 jours pour assurer le bon fonctionnement de l’appareillage. 
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Figure 2.14 a) Comparaison de la hauteur d’eau mesurée à l’échelle limnimétrique avec la 
hauteur d’eau mesurée par le Nimbus, la ligne noire représente la droite de pente 1. b) Courbe 
de tarage ajustée pour le canal rectangulaire de la station Humboldt (trait noir). Jaugeages 
(points).   
 
• Le régime hydrologique pluvio nival à la station Humboldt 
Le régime hydrologique à la station Humboldt est de type pluvio nival. Nous présentons dans 
la Figure 2.15 les débits moyens journaliers et les précipitations journalières pour la période de 
2005 à 2007. La série de données présente plusieurs lacunes en 2006 à cause d’un mauvais 
fonctionnement des capteurs.  
Malgré ces lacunes, la série des débits journaliers nous montre un cycle saisonnier très peu 
marqué. Le débit minimal s’observe entre décembre et janvier, et le maximum entre avril et 
juin. Le régime hydrologique est en correspondance avec le cycle saisonnier des précipitations, 
cependant la corrélation mensuelle n’est pas très bonne (r = 0.58, n = 24). La corrélation 
journalière est du même ordre (r = 0.48, n = 716). 
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Figure 2.15 Débit moyen journalier mesuré à la station limnimétrique Humboldt à 4010 m 
(trait noir, axe gauche) et précipitations mesurées au pluviographe P08 à 4730 m (barres 
grises, axe droit). 
 
Au niveau journalier, le débit maximum observé est de 0.863 m3 s-1, le minimum est de 0.132 
m3 s-1 et le débit moyen est de 0.227 m3 s-1. Une de principales caractéristiques du bassin est la 
présence d’un débit minimal important tout au long de l’année. La rivière de ce bassin est 
alimentée jour et nuit. L’importance de ces débits minimaux est probablement du à la 
conjonction de plusieurs facteurs :  
i) les sols du Páramo sont connus pour leur capacité d’absorption et de régulation des 
ressources hydriques, 
ii) la distribution régulière des précipitations tout au long de l’année, 
iii) le fait que le maximum de la fonte glaciaire se produise généralement au moment du 
minimum des précipitations. 
iv) mais surtout par l’existence d’une alimentation des rivières par des aquifères 
puissants capables de régulariser les écoulements. 
 
Ceci devrait faire l’objet d’une étude hydrogéologique intégrale, avec l’aide de traceurs, des 
sondages, etc., pour estimer l’origine des résurgences qui alimentent l’écoulement de base.       
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Nous nous sommes concentrés dans la quantification de l’apport glaciaire prouvé. En effet le 
débit mesuré à la station Los Crespos, issu de la fonte sur le glacier Los Crespos est conduit 
par un cours d’eau jusqu'à la station Humboldt. Ce cours d’eau longe de très près la partie 
droite du bassin Humboldt. La surface non englacée draînée vers ce cours d’eau est très faible, 
donc les perturbations dues aux précipitations sont faibles. Ce cours d’eau, qui constitue 
pratiquement un canal transmission est rejoint par un deuxième cours d’eau provenant de la 
partie non englacée du bassin un peu en amont de la station Humboldt. Donc dans les journées 
dans lesquelles il n’y a pas des précipitations on peut voir arriver de façon très nette les crues 
d’origine glaciaire. L’eau de ces crues est caractérisée par une couleur différente (blanche à 
cause du transport de sédiments) de celle provenant de la partie non englacée du bassin 
Humboldt. Cet aspect nous a permis d’utiliser les données de la station Humboldt pour 
reconstituer des débits d’origine glaciaire à l’aide d’une simple séparation des crues. 
 
Ce dernier aspect sera développé en détail dans le chapitre 3.   
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2.2.4 Précipitations 
On dispose actuellement de 11 pluviomètres totalisateurs et 7 pluviographes, aux alentours des 
bassins versants du glacier 15 et du bassin Humboldt (Figure 2.2). Les pluviomètres sont 
relevés chaque mois.  Les pluviographes possèdent un capteur à augets basculants qui permet 
obtenir de mesurer l’intensité des pluies. 
 
Les premières mesures pluviométriques sont disponibles à partir de septembre 1994, et le 
dispositif a été amélioré au fur et à la mesure des besoins et en fonction de facilités logistiques. 
Par exemple, le dispositif sur le bassin Humboldt a été amélioré grâce à la coopération avec 
l’EMAAP-Q. Une partie de l’apport glaciaire provenant de la partie englacée de ce basin 
contribue aux débits du système de captage "La Mica-Quito-Sur" géré par l’EMAAP-Q, situé 
en aval du glacier. Alors que la partie du dispositif correspondant au bassin du glacier 15 est 
gérée principalement en coopération avec l’INAMHI, dans le cadre de l’étude d’hydro-glacio-
climatologie entreprise en 1994 par l’IRD. 
 
Les détails reliés au traitement de l’information pluviométrique sont décrits dans les rapports 
techniques annuels, élaborés par le personnel de GREATICE en coopération avec ses 
partenaires (e.g. Maisincho et al., 2007). Dans ce chapitre nous allons décrire principalement le 
régime des précipitations et l’influence des phénomènes climatiques qui affectent ce régime.  
 
La Figure 2.16a et 2.16b présente les régimes de précipitations au pied du glacier 15 à 4700 m 
d’altitude et au niveau de la plaine à 4000 m. Ces altitudes représentent les zones de 
comportement pluviométrique homogène identifiées par LHuissier (2005). Les zones ont été 
nommées comme zone « Glaciaire » et zone « Páramo ». Nous utilisons la moyenne des 
pluviométries P2 et P3 pour représenter le comportement de la zone Glaciaire et le pluviomètre 
P6 pour représenter le comportement de la zone Páramo (Figure 2.2). Ces pluviomètres ont été 
choisis parce qu’ils sont représentatifs de leurs zones respectives, et qu’ils permettent 
d’analyser la période de janvier 1995 à décembre 2006 en continu.     
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Figure 2.16 a) Régime des précipitations à proximité du pied du glacier 15 (moyenne des 
pluviomètres P2 et P3) à une altitude moyenne de 4700 m (trait épais noir) et dans la région 
du Páramo (pluviomètre P6) à 4000 m d’altitude (trait fin noir). b) même chose que a), mais 
en pourcentage mensuel par rapport au total annuel. Les régimes pluviométriques 
correspondent à la période de 1995 à 2006.     
 
La zone pluviométrique Glaciaire présente une valeur totale annuelle plus importante (24%) 
que la valeur de la zone Páramo. Ceci s’explique parce que la zone glaciaire est plus exposée 
au flux d’humidité provenant de l’Amazonie (principalement en direction est-ouest). Alors que 
la zone Páramo est protégé par le massif de l’Antizana, donc par un effet d’écran. Cette 
différence est surtout marquée par des précipitations plus importantes dans la zone Glaciaire 
entre janvier et mai.    
Les mois de janvier à juin concentrent la plus grande partie (62%) des précipitations dans le 
cas du régime Glaciaire. Alors que la zone Páramo concentre la plus grande partie (59%) des 
ses précipitations entre les mois de février à juillet.  On n’observe pas une saison vraiment 
sèche, le minimum se présente pour les mois d‘août et janvier, pour les deux zones. Les 
précipitations sont relativement bien réparties au cours de l’année, comme nous l’avions 
remarqué plus haut dans le chapitre 2.2.3.1 qui traite des débits journaliers. Ensuite nous allons 
maintenant décrire les relations entre le régime pluviométrique et le climat régional. 
 
Les régimes des précipitations mensuelles au niveau du massif de l’Antizana montrent une 
faible variabilité saisonnière, avec un maximum principal entre mars et mai, juste après 
l’équinoxe de la fin mars qui fortifie l’activité convective au niveau de l’équateur. Tout cela est 
en correspondance avec le flux est-ouest, de l’humidité recyclée sur le bassin amazonien par la 
forêt, qui est issue originalement de l’évaporation renforcée au niveau de l’océan Atlantique 
tropical (eg. Espinoza et al., 2007, soumis ; Villacís et al., 2008). Ce maximum est typique du 
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régime de précipitations au Nordeste brésilien. Ensuite, on observe un deuxième maximum 
pendant le mois de juin surtout visible dans la zone Páramo. Ce maximum correspond au 
maximum des précipitations de la partie nord du bassin Amazonien. Il serait provoqué par 
l’extension occasionnelle vers le sud des centres de convection situés principalement dans les 
Caraïbes pendant cette époque de l’année, entre le Panama, la Colombie et le Venezuela 
(Hastenrath, 1997). Finalement, le minimum est différent pour les deux zones, ce qui rend 
difficile la définition du début de la saison des pluies. Ceci pourrait être aussi une conséquence 
du fait que notre série de 11 ans soit encore trop courte pour apercevoir les variations 
saisonnières. Variations qui répondent à la complexité du régime des précipitations provoqué 
par la combinaison de divers facteurs (circulation générale, gradients de température entre le 
continent et l’océan, grande disponibilité d’énergie solaire pendant les équinoxes, orientation, 
topographie). On retrouve cette hétérogénéité des régimes dans la partie nord-ouest du bassin 
Amazonien (Heredia et al., 2005 ; Buytaert et al., 2006a ; Laraque et al., 2007, soumis ; 
Espinoza et al., 2007, soumis).   
 
 
 
Figure 2.17 a) Spatialisation de la première composante principale des précipitations sur 
l’ensemble du bassin Amazonie pour le trimestre de juin à août (PC1 JJA). Le site d’étude est 
représenté par le carré rouge. b) Evolution temporelle du PC1 JJA (trait épais noir), indice 
PDO (trait blanc) et indice MEI (trait fin avec cercles noirs). Modifié d’après Espinoza et al. 
(2007, soumis). Voir explications sur les indices PDO et MEI plus bas.       
 
Notre zone d’étude se retrouve dans une région (Figure 2.17a), à l’intérieur du bassin 
Amazonien, caractérisée par une variabilité interannuelle des précipitations plus importante 
que la variabilité saisonnière. Cette variabilité interannuelle est contrôlée principalement par le 
phénomène climatique l’ENSO (Espinoza et al., 2007, soumis). Cette influence serait plus 
marquée dans la Sierra équatorienne entre juin et novembre (Villacís et al., 2003). Au niveau 
de la variabilité intra saisonnière des précipitations sur l’ensemble du bassin Amazonien, de la 
a) b) 
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Sierra équatorienne et en particulier du massif de l’Antizana, la situation est plus complexe, car 
le rôle de l’océan Atlantique sur les précipitations a été aussi mis en évidence (Vuille et al., 
2000a ; Vuille et al., 2000b ; Espinoza et al., 2007, soumis). Cependant l’importance de 
l’influence de la totalité de l’océan Pacifique sur les précipitations du bassin Amazonien, par le 
biais de phénomènes comme le PDO (Oscillation Décennale de l’Océan Pacifique, Mantua et 
al., 1997), qui se superpose à l’ENSO, serait plus nette que celle de l’océan Atlantique 
(Espinoza et al., 2007, soumis). Le phénomène climatique PDO est défini par le mode de 
comportement mensuel prépondérant de la variabilité de la température superficielle dans le 
Pacifique Nord (20ºN pour la période 1900-1993). Lorsque l’indice PDO est positif, l’eau est 
plus froide dans la partie centrale-ouest du Pacifique, alors que l’eau de la partie Est du 
Pacifique est plus chaude ; le contraire s’observe lorsque le PDO est négatif. La persistance des 
phases positives et négatives est de l’ordre de 20-30 ans, alors que la persistance de l’ENSO est 
de 6 à 18 mois. L’indice PDO est rentré dans une phase plutôt positive à partir de 1976. Par 
exemple d’après (Espinoza et al. 2007, soumis) 65% de la variance de la composante 
principale de la précipitation du trimestre de juin à août sur l’ensemble du bassin Amazonien, 
partie andine inclus, est expliquée par la combinaison des indices MEI (Indice ENSO multi 
variable, http://www.cdc.noaa.gov/people/klaus.wolter/MEI/) et PDO  
(http://jisao.washington.edu/pdo/) (Figure 2.17b). Cette composante principale serait surtout 
représentative de la partie nord-ouest du bassin Amazonien, donc de notre zone d’étude.         
 
Francou et al. (2004) ont mis en évidence que pendant les événements El Niño (La Niña) des 
anomalies négatives (positives) des précipitations sont observés dans la zone Glacier pour la 
période de 1995 à 2002. Cependant, dans la Figure 2.18 on s’aperçoit qu’il est difficile 
d’associer l’influence de l’ENSO à une période spécifique de l’année, car la réponse des 
précipitations à l’influence de l’ENSO n’est pas homogène. Par exemple l’année El Niño 1995 
présente les anomalies de précipitations plus négatives pendant le premier semestre, alors que 
ce n’est pas le cas pour l’année El Niño 2005. Sur la Figure 2.18, on remarque que la fréquence 
des anomalies négatives (positives) de précipitation est plus importante pendant les 
événements El Niño (La Niña). Mais l’influence de l’ENSO sur les précipitations peut se 
manifester de façon aléatoire au cours de l’année. 
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Figure 2.18 Anomalies de la température superficielle de la mer du secteur Niño 4 (trait fin 
noir, axe gauche). Les anomalies ont été décalées 4 mois. Les événements El Niño (La Niña) 
sont remarqués en rouge (Bleu) sur le trait noir. Anomalies mensuelles de précipitation au 
pluviomètre P6 (zone Páramo) en pourcentage par rapport à la moyenne mensuelle 
interannuelle de chaque mois. Les barres en rouge (bleu) dénotent les anomalies négatives 
(positives) de précipitation.  
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2.2.5 Variations de la température 
Dans la région tropicale, la variabilité du cycle saisonnier en haute altitude de la température 
au niveau de latitudes comprises entre 0º et 10ºS varie entre 0 ºC et 3 ºC, et augmente de façon 
progressive jusqu’à 18ºS de latitude, où la variation est de l’ordre de 9 ºC (Kaser et Osmaton, 
2001) (Figure 2.19a). En Equateur l’amplitude (max-min) du cycle saisonnier estimé à partir 
de valeurs mensuelles de la température varie entre 1 ºC et 1.8 ºC, pour la période de 
septembre 1998 à août 2003 (Figure 2.19b), en accord avec les observations de Kaser et 
Osmaton (2001). 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Figure 2.19 a) Variation annuelle de la température de l’air calculée à partir des moyennes 
mensuelles en fonction de la latitude entre l’équateur (0º) et 18 ºS. Les données correspondent 
à des stations de haute altitude en Amérique du Sud et en Afrique. Le rectangle représente la 
latitude où se trouve l’Antizana (modifié d’après Kaser et Osmaton, 2001)  
b) Comparaison entre températures mensuelles reconstituées (en gris) et mesurées par l’AWS 
(en noir) pour la période septembre 1998 - août 2003. Les températures reconstituées 
correspondent aux données des Ré-analyses (NCEP-NCAR) au noeud de coordonnées (77.5°O, 
0°S) à 500hPa, augmentées de 5.3°C afin d’éliminer la différence moyenne constatée entre les 
données NCEP-NCAR et celles de la station météorologique placée sur le glacier 15 (d’après 
Favier, 2004). 
 
Nous disposons actuellement des données de température mesurées à l’extérieur du glacier à la 
station météorologique ORE, pour la période de décembre 2005 à mai 2007. D’après 
Maisincho et al. (2007) des corrections sont nécessaires au niveau infra-journalier, afin de 
prendre en compte l’influence du micro climat provoquée par le glacier. Ces dernières 
corrections n’ont pas été introduites sur les séries des données utilisées dans cette étude, car on 
ne dispose pas d’une série de données continue sur le glacier. De plus, nous avons montré que 
les températures mesurées à l’intérieur et à l’extérieur du glacier sont très similaires au niveau 
journalier, donc au niveau mensuel. En conséquence nous avons utilisé la température 
a) b) 
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moyenne mensuelle mesurée à l’extérieur du glacier et à 4900 m comme référence dans nos 
études postérieures.  
 
A la différence des études précédentes (Favier, 2004 ; Francou et al., 2004) nous avons étendu 
la recherche d’information météorologique dans l’espace (réseau de l’INAMHI) et dans le 
temps, avec les objectifs de : i) reconstituer les débits issus de la fonte de neige et glace du 
glacier Los Crespos (chapitre 4) ; et ii) proposer un scénario de l’évolution de la ressource en 
eau fournie par le glacier Los Crespos (chapitre 5).       
 
2.2.5.1 Température à la station ORE pour la période 2005-2007 
 
 
Figure 2.20 Comparaison entre la température mesurée au sol à une altitude de référence de 
4900 m à la station ORE (trait noir épais), et les températures issues de réanalyses à 500 hPa 
(trait gris épais discontinu) et 600 hPa (trait noir fin), respectivement à environ 5600 m et 
4200 m d’altitude. Les coefficients de détermination (r2) entre la température mesurée à la 
station ORE et les températures à 500hPa et 600 hPa, sont de 0.64 et 0.60. 
 
Les séries de données de température issues de réanalyses ont été utilisées dans les chapitres 4, 
5 et 6. La qualité de cette information a été évaluée à partir de la température mesurée à la 
station ORE. La Figure 2.20 présente la comparaison entre la température mesurée à la station 
ORE et les températures issues des réanalyses à 500 hPa et 600 hPa, correspondantes 
respectivement à environ 5600 m et 4200 m. La température mesurée à la station ORE est 
corrélée significativement avec les températures issues de réanalyses à 500 hPa et 600hPa, 
avec des coefficients de détermination (r2) de 0.64 et 0.60 (Figure 2.20). Les coefficients de 
détermination ont été calculés sur 27 mois, correspondants à la période de janvier 2005 à mai 
2007. Ceci nous a permis de combler les lacunes des données, comme par exemple entre juillet 
et août 2006.  Les données de réanalyses nécessitent des corrections pour s’ajuster aux mesures 
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au sol de la station ORE (voir chapitre 4.3). Cet aspect sera évalué plus en détail dans les 
chapitres correspondants. 
 
2.2.5.2 Température à la station Izobamba pour la période 1963-2007 
Les données de température mesurées à la station Izobamba, située à 40 km de l’Antizana, ont 
été utilisées par Manciati et al. (2007) pour reconstituer les variations du bilan de masse sur la 
zone d’ablation du glacier 15α (chapitre 5.2). Cette température permet d’expliquer 53% de la 
variance du bilan de masse sur la zone d’ablation du glacier 15α. La température mesurée à 
Izobamba est utilisée comme indicateur de l’ablation, sans que l’on puisse proposer une 
explication précise des mécanismes qui l’associe aux processus physiques de fonte. En effet, 
l’utilité de la température se justifie car elle est corrélée aux termes du bilan d’énergie qui 
expliquent la fonte. Elle constitue un intégrateur des conditions climatiques qui contrôlent la 
fonte, comme par exemple par le contrôle de la phase des précipitations, donc indirectement de 
l’albédo du glacier (Favier, 2004). Quand la température est basse pendant les précipitations, il 
est fort probable que les précipitations seront solides (L’Hôte et al., 2005). Ceci contribue à 
faire augmenter l’albédo. Si l’albédo est fort une grande partie de l’énergie solaire sera 
réfléchie, ce qui contribue à réduire la fonte (Francou et al., 2004 ; Favier et al., 2004b). 
 
2.2.5.3 Température à Izobamba et changement climatique pendant le dernier siècle 
Dans le cadre d’un essai de mise en relation du recul des glaciers et des variations de la 
température dans le cadre du changement climatique, Manciati et al. (2007) ont utilisé la 
température à la station météorologique d’Izobamba dont la série avait été complétée à partir 
de la température mesurée à la station de Quito Observatoire, pour reconstituer le bilan de 
masse sur la zone d’ablation du glacier 15α depuis le début du XXéme siècle. Ces auteurs se 
sont appuyés sur la relation obtenue entre la température à Izobamba et le bilan de masse sur la 
zone d’ablation pour la période 1995-2005 (Manciati et al., 2007).  
 
Les données de la station de Quito Observatoire, située à 2800 m d’altitude, ont été utilisées 
précédemment pour la mise en évidence du changement climatique au niveau de l’Equateur 
(Cáceres, 1998) et dans le contexte de montagne (Diaz et Bradley, 1997) au niveau mondial.  
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Figure 2.21 Comparaison entre la température moyenne annuelle à la station Izobamba et à 
la station Quito Observatoire : a) évolution temporelle de ces deux séries des données et b) 
régression linéaire de la température à Izobamba en fonction de la température à Quito 
Observatoire, r2 = 0.69, n=24.    
 
 
Figure 2.22 Température moyenne annuelle observée à Izobamba (points) et moyenne lissée 
sur 3 ans (trait fin noir). L’axe de gauche montre les anomalies de température relatives à la 
moyenne de la période 1961-1990 et l’axe de droite montre la température observée. Tendance 
linéaire ajustée pour les 10 dernières années (1995-2005) (trait épais rouge), 25 (1980-2005) 
(trait épais noir), 50 (1955-2005) (trait épais discontinu noir) et 100 (1905-2005) (trait épais 
gris). En haut à gauche les valeurs des tendances de variation de la température calculées 
pour les périodes mentionnées. Entre parenthèses les tendances observées au niveau mondial. 
Adapté d’après Trenberth et al. (2007) à la station Izobamba. 
 
Nous avons utilisé la série des températures reconstituées à Izobamba à partir de la série de 
Quito Observatoire (Figure 2.21) pour comparer le changement climatique observé en 
a) b) 
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Equateur avec le comportement moyen de la température mondiale pendant le dernier siècle 
(Figure 2.22) présenté par le GIEC dans son quatrième rapport (Trenberth et al., 2007). Les 
variations observées de température à Izobamba sont cohérentes avec les tendances observées 
au niveau mondial. Les variations pendant les dernières périodes sont plus importantes. Cet 
aspect est de grande importance pour le paramétrage des modélisations hydrologiques et 
glaciologique, menées soit pour reconstituer les variations du bilan de masse des glaciers dans 
le cadre des études glacio climatologiques, soit dans le cadre des études de prévision de 
l’évolution de la ressource en eau. Ceci sera discuté avec plus de détail dans les chapitres 5 et 
6. En effet on ne dispose d’information glaciologique en détail que pour la période de 1995 à 
2005. Période pour laquelle les modèles proposés ont été calibrés. Ceci pourrait introduire des 
biais dans nos essais de modélisation. Nous avons essayé de palier à ce problème dans ce 
chapitre 5.        
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2.2.6 Variations du vent 
 
La vitesse du vent joue un rôle de grande importance dans la climatologie locale du glacier 15 
du volcan Antizana (Favier et al. 2004b). Le vent est anticorrélé avec la nébulosité. Lorsque le 
vent souffle fort dans la direction est-ouest et il remonte sur le versant Est du massif de 
l’Antizana, redescend sur le glacier15 (orienté en direction nord ouest), va empêcher la 
condensation et donc limiter la formation des nuages et des précipitations (Barry, 1992). Les 
précipitations plus importantes sont présentes lorsque la vitesse du vent est moins importante. 
La nébulosité est corrélée avec l’humidité spécifique. En conséquence, étant donné que la 
faible humidité et la vitesse du vent importante favorisent la sublimation, les journées 
venteuses sont favorables à la sublimation au détriment de la fusion (Favier et al., 2004b).     
 
 
Figure 2.23 Evolution temporelle pour la période mars 2002 à mars 2003 de a) l’humidité 
spécifique (en haut à gauche), la température (au milieu à gauche) et la vitesse du vent (en bas 
à gauche) ; b) la nébulosité (en haut à droite), le rayonnement de courte longueur d’onde 
incident (au milieu à droite), et le rayonnement de grand longueur d’onde incident (en bas à 
droite). Les traits fins représentent les valeurs moyennes journalières et les traits épais 
représentent la moyenne mobile glissante sur une période de 15 jours des valeurs moyennes 
journalières. D’après Favier et al. (2004b).   
 
L’analyse détaillée des variables météorologiques pendant la période de mars 2002 à mars 
2003 a permis à Favier et al. (2004b) d’identifier des périodes de situation climatique différente 
(Figure 2.23). La similitude entre le cycle saisonnier de la vitesse du vent et les variables 
reliées à la disponibilité d’humidité, dont les précipitations, l’ont conduit à séparer l’année en 
deux périodes. La première, P1 (de juin à septembre) contraste par rapport à la période P2 
(d’octobre à mai), par une vitesse du vent plus importante, une humidité spécifique de moindre 
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importance, une nébulosité moins importante, des précipitations moins importantes et 
finalement une température moins importante aussi. L’effet d’avoir une atmosphère moins 
chargée d’humidité pendant la période P1 conduit à l’augmentation du rayonnement de courte 
longueur d’onde, de même que la diminution de l’énergie (rayonnement de grande longueur 
d’onde) émise par les nuages. Le contraire est valable pour la période P2.  
 
 
Figure 2.24 Fréquence de la direction du vent au cours de la journée pendant la période P1 
(du 1 juin 2005 au 15 octobre 2002) et P2 (du 14 mars 2002 au 31 mai 2002 et du 16 octobre 
2002 au 14 mars 2003). D’après Favier et al. (2004b). 
 
D’après Favier et al. (2004b) la saisonnalité du vent répond à l’influence de la circulation 
atmosphérique générale, et celle-ci dépasse l’influence locale du micro climat imposé par le 
glacier.     
 
La Figure 2.24 montre la fréquence de la direction du vent. Les variations de la direction du 
vent sont plus évidentes pendant l’après-midi. Pendant la période P1 les masses d’air 
proviendraient de la direction sud-est, alors que pendant la période P2 la direction du vent 
pendant l’après midi serait plus irrégulière. La direction du vent observé suggère que les 
masses d’air proviendraient de préférence du sud est et du nord est. Pendant la période P2 se 
produit l’installation du système connu comme la mousson sud-américaine (Zhou et Lau, 
1998). Donc une des caractéristiques est que la composante méridionale du vent aurait une 
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direction nord sud, ce qui fait que les masses d’air chargées d’humidité proviendraient du nord 
(Sturm, 2005).  
 
La Figure 2.25 montre les périodes climatiques proposées par Favier (2004). Nous avons 
utilisé les variables météorologiques mesurées à la station ORE, pour la période de janvier 
2005 à décembre 2006. Nous avons pris en compte la température (TORE), les précipitations, 
le rayonnement de courte longueur d’onde (SWinc), la vitesse du vent (u ORE), le 
rayonnement de grande longueur d’onde (LWinc) et l’humidité relative (Rh). Nous avons 
utilisé les données de réanalyses de la composante méridionale de la vitesse du vent (uM500 
hPa) au niveau de 500 hPa (environ 5600 m d’altitude), pour rendre compte de la circulation 
générale dans les directions nord et sud.     
 
La cohérence du comportement climatique des variables météorologiques est confirmée durant 
la période 2005 (Figure 2.25), dans le cas de toutes les variables, y compris la précipitation. 
Dans le cas de l’année 2006, le comportement des variables est plus irrégulier, en terme de 
température et de précipitations. Le minimum de température ne correspond pas avec le 
maximum de la vitesse du vent, et le minimum des précipitations est très difficile à identifier. 
Les autres variables, comme la nébulosité, représentée de façon indirecte par les SWinc et 
LWinc sont très cohérentes avec le comportement de chaque période climatique, ce qui est 
confirmé par l’humidité relative, car la présence des nuages implique plus d’humidité dans 
l’atmosphère.   
 
La composante méridionale (positive) du vent (Figure 2.25) suggère que si le vent provient du 
sud les masses d’air seraient plus sèches (P1), alors que ce serait le contraire si la composante 
méridionale (négative) du vent indiquait un vent provenant du nord. Cet aspect sera repris dans 
le chapitre 4.2 dans le cadre la modélisation empirique des débits.  
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Figure 2.25 Evolution temporelle de a) température (TORE) à la station ORE (trait fin gris, 
axe gauche) et précipitations au pluviographe Los Crespos (barres gris, axe droit) ;b) 
rayonnement incident de courte longueur d’onde à la station ORE (trait fin noir, axe gauche), 
vitesse du vent à la station ORE (trait épais bleu, axe droit) et composante méridionale du vent 
issu de réanalyses (tait fin rouge, axe gauche) ; c) rayonnement incident de grande longueur 
d’onde (trait fin noir, axe gauche) et humidité relative mesurée à la station ORE (trait épais 
vert, axe droit). 
 
 
 
 P2              P1                P2                P1        P2 
 P2              P1               P2                 P1        P2 
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2.3 INVENTAIRE DE L’INFORMATION UTILISEE 
Les figures 2.26, 2.27 et 2.28 présentent l’inventaire de l’information hydro-météo-
glaciologique utilisée dans la thèse. Les graphiques présentent respectivement la disponibilité 
d’information au pas de temps journalier, mensuel et annuel. Nous nous sommes concentrés 
sur l’information disponible sur le massif de l’Antizana. Des séries comme la température à la 
station météorologique de référence d’Izobamba située à une quarantaine de kilomètres du 
massif est disponible au pas de temps mensuel à partir de janvier de 1963. Les données de 
réanalyses sont disponibles depuis 1949. 
 
2.3.1 Données disponibles au niveau journalier 
 
Figure 2.26 Information utilisée dans cette thèse au pas de temps journalier. Les traits 
horizontaux représentent les périodes avec information. 
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2.3.2 Données disponibles au niveau mensuel 
 
 
Figure 2.27 Information utilisée dans cette thèse au pas de temps mensuel. Les traits 
horizontaux représentent les périodes avec information.  
2.3.3 Données disponibles au niveau annuel 
 
 
Figure 2.28 Information utilisée dans cette thèse au pas de temps annuel. Les traits 
horizontaux représentent les périodes avec information.   
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2.4 RELATION CLIMAT - DEBIT ISSU DE LA FONTE GLACIAIRE EN 
EQUATEUR, PRINCIPES DE MODELISATION 
 
La modélisation hydro-glaciologique sera menée avec l’objectif d’étudier l’évolution 
saisonnière de la ressource en eau glaciaire, sur des bassins versants fortement englacés avec 
une faible disponibilité des données, avec le but d’évaluer l’influence des variations du climat. 
Les outils de modélisation à développer doivent être suffisamment précis et transposables, afin 
de pouvoir répondre aux questions reliées à la disponibilité future de la ressource en eau 
glaciaire, dans le cadre du changement climatique. 
 
Afin de satisfaire l’objectif de réaliser une modélisation hydrologique à la fois « précise et 
transposable » du bassin versant glaciaire, il convient tout d’abord d’analyser les 
caractéristiques physiques et climatiques de notre objet d’étude (le glacier et/ou le bassin 
fortement englacé). En effet, la variabilité des débits moyens journaliers (information de base 
pour l’estimation de la disponibilité de la ressource en eau) d’un bassin glaciaire est contrôlée 
principalement par les processus qui déterminent la fonte infra-journalière.  
 
Dans le cas des bassins versants glaciaires d’Equateur, ces processus ont été déjà mis en 
évidence par Favier (2004) à partir de l’étude du bilan d’énergie et des processus de la 
production d’écoulement du glacier. Cependant, on ne dispose pas encore d’un outil de 
modélisation pour l’évaluation de la ressource en eau qui soit adapté aux conditions 
climatiques de notre site d’étude.  
 
De plus, l’utilisation d’indicateurs de la fonte, tels que la température, se montre insuffisante 
pour expliquer la variabilité des débits, depuis l’échelle journalière jusqu’à l’échelle mensuelle, 
puisque ces indicateurs n’expliquent seulement que respectivement 17% à 50% de la variance 
des débits journaliers ou mensuels.  
 
Il nous faudra donc étudier les liens entre le débit et les autres variables qui interviennent dans 
le calcul du bilan d’énergie. 
 
Dans une première étape nous allons explorer la possibilité de reconstituer les débits 
journaliers mesurés à la station Los Crespos, en utilisant l’information suivante : 
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• Débits journaliers mesurés à la station Los Crespos pour la période de décembre 
2004 à décembre 2006. 
• Variables météorologiques mesurées à la station ORE sur la moraine latérale du 
glacier 15 pour la période de décembre 2004 à décembre 2006. 
• Variables météorologiques mesurées à la station SAMA sur le glacier 15 pour la 
période de décembre 2004 à novembre 2005. 
• Variables météorologiques mesurées à la station SAMA sur le glacier Los Crespos 
pour la période de décembre 2005 à décembre 2006. 
 
Dans cette première étape nous allons utiliser la période de décembre 2005 à décembre 2006, 
pendant laquelle la station SAMA a été installée sur le glacier Los Crepos. 
 
• Reconstitution par régression linéale multiple des débits glaciaires moyennes 
journaliers (du 17 novembre 2005 au 30 décembre 2006) à partir des variables 
utilisés dans le calcul du bilan d’énergie 
 
 
Figure 2.29 Régression linéaire multiple (trait fin gris) du débit glaciaire journalier observé 
(trait épais noir) à la station Los Crespos (4520 m) en fonction des variables météorologiques 
utilisés dans le calcul du bilan d’énergie (S, T, Rh et u). Les variables météorologiques ont été 
mesurées sur le glacier à 4770 m d’altitude.  
 
La Figure 2.29 montre les débits glaciaires observés à la station Los Crespos et les débits 
reconstitués à partir d’une régression linéaire multiple, où les variables explicatives sont S, T, 
Rh et u. Le coefficient de détermination pour la régression multiple est de 0.75 pour 278 jours 
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(Figure 2.30). Les variables explicatives ont été mesurées avec la station météorologique 
SAMA à 4770 m d’altitude sur la surface d’ablation du glacier Los Crespos (voir Figure 2.31), 
alors que les débits ont été mesurés en aval du glacier Los Crespos à 4520 m d’altitude 
(Figures 2.11 et 2.12).         
 
 
Figure 2.30 Comparaison entre les débits observés (Qgl obs Cr) à la station Los Crespos et 
les débits calculés (Qgl cal Cr) à partir de la régression linaire multiple en fonction de S, T, 
Rh et u (voire figure 4.29). 
 
Le bilan des rayonnements de courte longueur d’onde (S) constitue la principale variable 
explicative des débits. S est capable d’expliquer 64% de la variance des débits (Figure 2.31). 
Les autres variables ont moins d’importance individuellement.  
Une analyse de type empirique (corrélations multiples de type « stepwise ») pourrait être 
effectuée afin d’identifier les variables prédominantes pour l’explication des débits. Cet 
exercice sera réalisé dans le chapitre 4.  
 
L’objectif actuel est simplement d’explorer la capacité de l’ensemble des variables utilisées 
dans le calcul du bilan d’énergie pour expliquer les variations des débits journaliers, afin de 
rester le plus proche possible, dans le cadre d’une approche empirique, du calcul de la fonte à 
partir du bilan d’énergie.        
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Figure 2.31 Variables météorologiques utilisées dans la régression linéaire de la figure 
2.29. La variable prépondérante dans le contrôle de la fonte (débit à la station hydrologique 
Los Crespos) est le bilan de rayonnement de courte longueur d’onde (S), via l’albédo. La 
température, la vitesse du vent, l’humidité relative, l’albédo, termes du bilan du rayonnement 
de courte longueur d’onde (SWinc et SWref) ont été mesurés à 4770 m sur la surface 
d’ablation du glacier Los Crespos. La précipitation a été mesurée à la proximité du pied du 
glacier Los Crespos.     
 
Notons que l’étude réalisée par Favier (2001) sur le glacier 15 avait donné des résultats 
beaucoup moins bons que ceux que nous avons trouvés pour le Crespos. En effet, la corrélation 
trouvée par Favier au niveau journalier entre les débits diurnes (10h à 22h) de la station limni 
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15 (4500 m) et le rayonnement net (Rn) mesuré sur la surface du glacier 15 (4900 m), n’était 
que de r2 = 0.35, pour la période d’octobre de 1999 à novembre 2000. Cette faible corrélation 
pourrait être expliquée par la perturbation provoquée par des infiltrations pendant le parcours 
de l’eau entre le front du glacier (4850 m) et la station hydrologique (4500 m). En effet, le 
parcours de l’eau est discontinu, l’eau disparaît en aval du front du glacier au niveau de la 
moraine frontale du glacier, pour réapparaître en aval de la moraine, avant d’arriver à la station 
hydrologique limni 15 (Favier et al, 2008).  
 
Cet exercice à partir des corrélations (simple et multiple) met en évidence la possibilité de 
représenter de façon fiable les variations des débits du glacier Los Crespos à partir des 
variables météorologiques utilisées dans le calcul du bilan d’énergie. 
 
Nous allons maintenant présenter une révision des travaux précédents effectués sous les 
tropiques qui ont inspiré l’approche de modélisation empirique que nous développerons dans 
cette thèse.  
 
2.4.1 Les processus de fonte sous les tropiques 
Dans le cas de la partie correspondant à l’Equateur, à partir de l’analyse des processus de fonte 
au niveau journalier nous présentons aussi les premières réflexions par rapport à la possibilité 
de construire un modèle empirique, voire conceptuel au pas de temps mensuel. 
 
Nous présentons aussi une révision des travaux de modélisation hydro-glaciologiques 
développés sous les tropiques. Cette révision recherche les approches de modélisations 
n’utilisant qu’un minimum d’information, qui pourraient permettre la transposition des 
modèles vers d’autres bassins.  
 
2.4.1.1 Le cas de l’Equateur 
Dans le travail de thèse de Favier (2004), la fonte journalière (mensuelle) mesurée avec des 
lysimètres (balise d’ablation) a été utilisée pour valider le calcul de l’énergie résiduelle 
disponible pour la fonte (ΔQ) en un point, à partir d’un bilan d’énergie. Le calcul du bilan 
d’énergie a été réalisé au pas de temps demi horaire mais l’analyse a été réalisée au niveau 
journalier (tableau 2.2).    
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Les réflexions de Favier (2004) par rapport aux processus physiques qui déterminent la fonte 
ont été réalisées à partir de la fonte journalière calculée à partir du bilan d’énergie. Il a utilisé 
pour cela une approche statistique de type empirique (voir plus bas tableau 2.2) au niveau 
qualitatif, sans arriver à quantifier la sensibilité de la fonte par rapport aux paramètres 
météorologiques, telles que la température ou les précipitations.  
Favier (2004) confirme les résultat de Sicart (2002) en Bolivie, qui indique que les modèles de 
type degré-jour ne sont pas bien adaptés aux Andes, parce que la fusion est moins contrôlée par 
la chaleur sensible que par les flux radiatifs. En conséquence, la température (T) n’est pas 
centrale dans l’explication de la fonte (Sicart, 2002). Cependant, en Equateur la corrélation 
entre la température moyenne journalière et la fonte en un point est faible mais significative, 
sans que ceci démontre une relation directe de cause à effet (Sicart, 2002 ; Favier 2004). Cette 
corrélation (magnitude) est équivalente à celle de la température avec l’albédo (α) (Tableau 
2.3). L’albédo constitue la variable prédominante dans le contrôle de la fonte, en raison de son 
contrôle sur l’apport radiatif de courte longueur d’onde (bilan de courtes longueurs d’ondes, S 
= SWinc – Swref = SWinc * (1 – α)), c’est à dire sur la quantité d’énergie solaire qui est 
absorbée par la surface du glacier. 
La température est aussi corrélée avec S, ceci peut s’expliquer par le fait que la température 
soit corrélée avec les précipitations solides. En effet, le rôle de la température sur S est indirect, 
car la phase des précipitations dépend de la température. D’après L’Hôte et al. (2005), une 
température de 0.5 ºC moyenne sur un pas de temps demi horaire conduit à ce que 90 % du 
total des précipitations soit solide. Si les précipitations sont solides, l’albédo et la capacité de 
réfléchir l’énergie solaire incidente augmentent (Favier, 2004). En conséquence si l’altitude de 
l’isotherme 0.5 ºC diminue pendant une période de précipitations, une surface plus importante 
du glacier sera soumise à des conditions défavorables à la fonte (fort albédo). Cet aspect est 
renforcé pendant les mois de juin à septembre, par des situations synoptiques favorables aux 
vents forts, comme nous allons voir dans le paragraphe suivant.   
 
Les flux turbulents (LE+H) jouent un rôle de moindre importance, mais significatif lorsque le 
vent, moteur de la turbulence, est fort (Favier 2004). Les flux turbulents (LE+H) sont 
fortement corrélés avec le vent (u). Si on ne les prend pas en compte dans le calcul de la fonte, 
on commettra une erreur quantitative considérable, car la fonte calculée sans les flux turbulents 
peut dépasser de 100% les valeurs de fonte mesurées avec les lysimètres. Pendant ces jours de 
grand vent la sublimation peut arriver à être très importante. Ceci implique que l’énergie 
solaire disponible a été utilisée pour la sublimation au détriment de la fusion. En effet, la 
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sublimation consomme 8 fois plus d’énergie que la fusion. Rappelons que le vent est 
généralement plus fort de juin à septembre.  
 
Tableau 2.3 Coefficients de corrélation (r) calculés entre la température de l’air (T), la fonte 
(ΔQ), les variables du bilan d’énergie de surface reliées au bilan du rayonnement de courte 
longueur d’onde, le flux de chaleur latente (LE+H) et les précipitations. La température de 
l’air est prise à une hauteur de 1.8 m au dessus de la surface du glacier. La fonte est calculée à 
partir de l’équation du bilan d’énergie de surface et validée par des mesures de fonte 
journalière réalisées sur le terrain et par l’ablation constatée au niveau des balises d’ablation. 
Modifié d’après Favier (2004). 
 
r ΔQ1 
(QCr)3 
SWinc4 
(SWinc)5 
SWref4 
(SWref) 5 
S4 
(S) 5 
α4 
(α)5 
LE+H 2, 4 Neige4 
(Neige) 5 
Pluie4 
(Pluie) 5 
T, ºC 
TCr , ºC 
 0.59 
(0.61) 
 0.08 
(0.51) 
 -0.45 
(-0.06) 
 0.49 
(0.66) 
 -0.58 
(-0.56) 
 0.37  -0.32 
(-0.01) 
 -0.10 
( 0.33) 
ΔQ, mm équ. eau 
QCr, m3 s-1 
  0.29 
(0.53) 
 -0.49 
(-0.28) 
 0.78 
(0.79) 
 -0.78 
(-0.69) 
 0.28  
 
 
 
1 Fonte ponctuelle calculée à partir du bilan d’énergie, mars 2002-avril 2003, n=359, d’après Favier (2004). 
2 LE+H somme des flux turbulents, généralement négatifs, qui limitent la fonte lorsqu’ils prennent de fortes 
valeurs. 
3 Débits mesurés à la station Los Crespos, décembre 2005 à décembre 2006, n=278. 
4 Mesurée sur le glacier 15 
5 Mesurée sur le glacier Los Crespos 
 
Dans ce chapitre nous allons explorer de façon préliminaire (en calculant par exemple des 
coefficients de corrélation) les processus de fonte en Equateur. Notre étude (tableau 2.3) et 
celle de Favier (2004, tableau 4.9, pp 143) cherchent toutes les deux à identifier le rôle des 
facteurs qui en sont responsables. Les deux études ne sont cependant pas directement 
comparables et différent sur les points suivants : 
 
i) On étudie deux glaciers différents, le glacier 15 (Favier 2004) et le glacier Los 
Crespos (cette étude). Le glacier Los Crespos descend plus bas que le glacier 15. 
ii) Les périodes et les situations climatiques sont différentes. Nous avons étudié la 
période de décembre 2005 à décembre 2006, alors que Favier (2004) avait étudié la 
période de mars 2002 à avril 2003.  
iii) Nous avons tous les deux essayé d’identifier le lien de la température avec la fonte 
et les termes du bilan d’énergie mesurés en un point sur le glacier. Ces variables 
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météorologiques ont été mesurées sur le « glacier 15 » dans le cas de l’étude de 
Favier (2004), et sur le glacier « Los Crespos » dans notre cas. 
iv) Nous avons utilisé des indices de fonte différents :  
a) dans le cas de Favier (2004) il a utilisé comme indice de la fonte journalière, 
l’énergie résiduelle du bilan d’énergie disponible pour la fusion, calculée à 
partir du bilan d’énergie. Son calcul a été validé par des mesures de fusion, 
réalisées dans des lysimètres au pas de temps journalier et avec des balises 
d’ablation au pas de temps mensuel. Cet exercice a été réalisé sur le « glacier 
15 » pendant la période de mars 2002 à avril 2003. 
b) dans notre cas nous avons utilisé des débits mesurés à la station Los Crespos 
qui intègrent la fonte sur tout le « glacier Los Crespos » pendant la période de 
décembre 2005 à décembre 2006. Notons que la plus grande partie des apports 
proviennent du glacier de ce bassin fortement englacé (67%). Les mesures 
météorologiques (auxquelles il manque malheureusement les mesures de 
radiation de grande longueur d’onde) ont été réalisées en un point sur le glacier 
Los Crepos et expliquent les 75% de la variance des débits, comme le montrent 
les figures 2.29 et 2.30. 
Malgré toutes ces différences notre tentative de comparaison entre les résultats de Favier 
(2004) et nos résultats est riche d’enseignements et montre la complémentarité des deux 
approches.   
 
Nous présentons maintenant plus en détail la comparaison du rôle des différentes variables qui 
pourraient expliquer la fonte. 
 
Nous avons comparé les débits avec les variables utilisées dans le calcul du bilan d’énergie 
(SWinc, SWref, Température (T), vitesse du vent (u), humidité relative (Rh)), à l’exception des 
termes du bilan de grande longueur d’onde (LWinc et LWémi). Ces variables ont été mesurées 
sur le glacier Los Crespos par la station météorologique SAMA pendant la période de 
décembre 2005 à décembre 2006. Cette station ne dispose pas de capteurs pour mesurer ni le 
rayonnement de grande longueur d’onde incident émis par les nuages ni le rayonnement de 
grande longueur d’onde émis par la glace. Donc, nous nous sommes trouvés dans 
l'impossibilité de réaliser une analyse comparative complète comme celle de Favier (2004) 
prenant en compte tous les termes du bilan d’énergie. On n’a pas pu, en effet, ni caler ni 
valider, sur le glacier Los Crespos, les équations utilisées dans le calcul du rayonnement de 
grande longueur d’onde incident à partir de la température, de l’humidité relative et de la 
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nébulosité (Sicart et al., 2006), afin d’essayer de compléter partiellement notre analyse avec la 
prise en compte du rayonnement de grande longueur d’onde incident et émis.   
La température, la vitesse du vent et l’humidité relative sont utilisées dans le calcul des flux 
turbulents de chaleur sensible (H) et latente (LE). Mais nous n’avons pas pu reproduire dans 
notre étude les mesures de rugosité du sol et de sublimation réalisées par Favier (2004) pour 
caler et valider les équations et calculs. 
 
Nous avons calculé les corrélations entre la température, les termes du bilan de courte longueur 
d’onde, les précipitations et les débits, afin de réaliser une comparaison avec les résultats de 
Favier (2004), voir tableau 2.3. Il faut remarquer que, dans notre cas le débit mesuré à la 
station Los Crespos constitue un intégrateur des conditions de fonte non seulement du glacier, 
mais qu’il intègre aussi l’apport en eau issue de la fonte de neige sur la partie non englacée du 
bassin, qui constitue 33% de la superficie du bassin Los Crespos. Cependant l’exercice nous a 
permis de confirmer le rôle de l’albédo comme la variable prédominante dans le contrôle de la 
fonte, mais cette fois-ci mis en évidence à partir des débits.  
 
La corrélation obtenue entre les débits et S, suggère aussi que S est la principale source de 
variabilité des débits, et d’après Favier (2004) la principale source d’énergie pour la fonte. Par 
contre les corrélations individuelles, entre SWinc, SWref et les débits n’ont pas la même 
magnitude que dans le cas de l’exercice de Favier (2004). Cependant les signes de ces relations 
sont cohérents, comme nous allons essayer de l’expliquer. Favier (2004) interprète le fait que 
la corrélation soit plus élevée entre SWref et la température, que celle de SWinc avec la 
température, comme une conséquence de l’influence indirecte de la température sur la phase 
des précipitations, donc de l’état de surface du glacier, qui se traduit comme la capacité pour 
réfléchir le flux d’énergie solaire incidente (SWinc). 
Dans les cas du glacier Los Crespos on observe le contraire. La corrélation entre SWinc et la 
température est plus importante que celle de SWref et la température. Les signes de ces 
corrélations sont conservés. La relation plus robuste entre SWinc et la température, de même 
que la corrélation élevée entre le débit et SWinc, suggère que s’il y a plus d’énergie solaire qui 
arrive sur le glacier, il fera plus chaud et que la fonte sera plus importante. 
Ceci pourrait s’expliquer par la configuration géométrique de ces glaciers. Les mesures sur le 
glacier 15 sont réalisées à 4900 m, alors que les mesures sur le glacier Los Crespos sont 
réalisées à 4770 m, car la zone d’ablation du glacier 15 se trouve à une altitude moyenne plus 
haute que celle du glacier Los Crespos. La morphologie du bassin (configuration du lit rocheux 
et zone d’accumulation relativement plus importante) du glacier Los Crespos fait que le glacier 
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descend plus bas. En effet, la zone d’ablation se trouve dans un environnement plus chaud (et 
peut-être plus humide ? car il y a plusieurs petits lacs au pied du glacier qui constituent une 
source potentielle d’humidité), donc il est possible que la zone d’ablation du glacier Los 
Crespos soit plus sensible à la température, que celle du glacier 15.  
Il faut aussi considérer que le glacier 15 est plus exposé au vent que le glacier Los Crespos, ce 
qui pourrait favoriser la sublimation. 
 
En conclusion, comme on l’a expliqué précédemment la comparaison (Tableau 2.3) n’est pas 
rigoureuse pour plusieurs raisons : i) on compare des indices de fusion différents, ii) les sites 
de mesures ont une altitude et une orientation différentes, iii) la zone d'accumulation du glacier 
Crespos est proportionnellement plus importante que celle du glacier 15 iv) la période 
d’analyse n’est pas commune, v) il y a des lacunes dans les données de 2006, ce qui pourrait 
introduire un biais dans le résultat. Cependant, si on considère les résultats de façon 
indépendante, l’interprétation de l’influence des variables atmosphériques qui régissent les 
conditions de fonte, est cohérente dans les deux cas. L’albédo est le facteur prédominant pour 
le contrôle de la fonte dans le cas des deux glaciers (15 et Los Crespos). La zone d’ablation du 
glacier Los Crespos serait plus sensible à la température parce qu’elle se trouve à une altitude 
plus basse. Ces aspects doivent être pris en compte dans les principes de modélisation.   
 
2.4.1.2 Modélisation empirique de la fonte des glaciers sous les tropiques 
 
Un exercice similaire a été réalisé en Bolivie par Rigaudière et al. (1995) sur le glacier Zongo, 
avec un résultat décevant. Le coefficient de détermination obtenu était de 0.40 sur un an 
complet de mesures. Les variables explicatives utilisés étaient T, les précipitations, S et Rn. 
D’après ces auteurs la mauvaise qualité de la corrélation obtenue est probablement due à la 
faible saisonnalité des variables explicatives, à l’exception des précipitations qui montrent une 
saisonnalité similaire à celles de débits. Ces auteurs ont amélioré la corrélation (r2 de 0.40 à 
0.63) en rajoutant l’éclairement (rayonnement) solaire potentiel théorique (Srp), qui présente un 
cycle saisonnier similaire à celui des débits. La valeur maximale de Srp, corresponde à la 
constante solaire ITOA, avec une valeur de 1368 W m-2.  
Ribstein et al. (1995) arrivent à reconstituer les débits mensuels du glacier Zongo à partir d’un 
modèle de régression linéaire multiple, qui utilise comme variables d’entrée le rayonnement 
solaire potentiel théorique  (W m-2) et la moyenne journalière de la durée des périodes avec une 
température supérieure à 3ºC (en heures). Le relation obtenue est très robuste (r2 = 0.83). 
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Au Pérou l’étude de Pouyaud et al. (2005) montre que la température est utilisable comme 
indicateur de la fonte des bassins fortement englacées, de l’échelle de temps mensuelle à 
l’échelle annuelle. Cet aspect a été exploité par Suarez et al. (2008), en combinaison avec un 
modèle pluie-débit du type global conceptuel (Mouelhi, 2003), afin de reconstituer les débits 
des bassins de la Cordillère Blanche avec une grande variété de taux d’englacement (Suarez, 
2007). La bonne qualité de la reconstitution réalisée sur une période de 50 ans lui a permis de 
réaliser des prévisions sur l’évolution de la ressource en eau dans la Cordillère Blanche en 
fonction du changement climatique.  
Juen et al. (2007) ont adapté le modèle glaciologique (profil altitudinal du bilan de masse) 
ITGG-2.0 de Kaser (2001) afin de construire un modèle hydro-glaciologique ITGG-2.0-R. Ce 
modèle utilise comme variables d’entrée la température moyenne mensuelle et le total mensuel 
des précipitations. A l’intérieur du modèle, plusieurs variables intermédiaires, comme par 
exemple LWinc sont calées à partir de relations empiriques, dans lesquelles la précipitation 
constitue la variable explicative.     
 
En Afrique, prêt du sommet du Kilimanjaro, Mölg et al. (2007) utilisent une équation 
quadratique de type empirique à l’intérieur d’un modèle de type physique, afin de reconstituer 
LWinc à partir de la température et de la pression de vapeur. Ce type d’approche a permis à ces 
auteurs d’aboutir à une analyse de sensibilité de la fonte par rapport aux paramètres 
météorologiques tels que la température et les précipitations. Ces auteurs arrivent à la 
conclusion que dans cet environnement particulier (5873 m), la fonte est plus sensible à la 
précipitation qu’à la température. Ils ont utilisé des données issues de réanalyses pour réaliser 
cette l’analyse de sensibilité. 
 
L’utilisation de relations de type empirique à l’intérieur des modèles conceptuels, ou 
physiques, est une réponse à la nécessité d’améliorer la compréhension des processus 
physiques qui contrôlent la fonte dans un environnement très peu analysé. L’utilisation de 
réanalyses permet d’évaluer la sensibilité de la fonte par rapport aux paramètres 
météorologiques tels que la température et la précipitation. Cependant la robustesse des 
modèles utilisés doit être démontrée avant de réaliser une telle analyse. 
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• Rôle de la géométrie (orientation et pente) du glacier dans l’approche empirique 
 
Le calcul de STOA reçu par une surface, dépend de la position relative (position géographique, 
orientation et pente) d’un site donné au cours de la journée par rapport au soleil. Or, sur 
l’équateur la valeur maximale (1368 Wm-2) est obtenue à midi sur une surface horizontale 
pendant l’équinoxe (22 mars). Favier (2004) a utilisé l’algorithme de calcul de STOA au cours 
de la journée, développé par Corripio (2002). Ce type d’algorithme est couramment utilisé, 
dans les modèles hydro-glaciologiques à base physique pour extrapoler les mesures de 
rayonnement solaire (eg. Hock, 2003 ; Hock, 2005), ainsi que dans les modèles empiriques de 
type degré-jour distribués, afin de distribuer le coefficient degré-jour, en considérant les 
particularités géométriques (orientation et pente) de la surface du glacier, qui contrôlent la 
quantité potentielle d’éclairement radiatif à recevoir (eg. Hock, 2003).      
 
L’utilisation de l’algorithme de Corripio (2002) par Favier (2004) lui a permis de corriger le 
SWinc mesuré sur une surface horizontale, afin de reproduire les conditions observées sur une 
surface inclinée d’une orientation donnée. La position géographique est aussi considérée dans 
l’algorithme. Le vecteur calculé par l’algorithme mentionné précédemment multiplié par la 
constante solaire théorique au sommet de l’atmosphère (ITOA) permet de calculer l’éclairement 
solaire potentiel théorique (Srp) au cours de la journée, en considérant la position relative du 
soleil par rapport au site considéré.  
 
La station météorologique ORE est notre station météorologique de référence dans les analyses 
à long terme. Elle se situe sur la moraine latérale du glacier 15 d’orientation nord-ouest. Les 
capteurs de la station se trouvent sur une plateforme horizontale (pente 0º), incrustée dans un 
environnement (moraines et glacier) plutôt incliné, avec une pente de 18º. Ceci est aussi 
valable pour la station SAMA qui se trouve sur le glacier 15, dans un endroit relativement 
horizontal. La station SAMA a montré une grande fiabilité pendant la période du 15/12/04 au 
29/11/05, période pendant laquelle elle se trouvait sur le glacier 15 (après elle a été déplacée 
sur le glacier Los Crespos). Alors que la station ORE a eu plusieurs lacunes. Dans l’analyse à 
suivre nous allons utiliser de préférence les données de la station SAMA. 
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Figure 2.32 Eclairement direct reçu par une surface horizontale Sdh (Srp 15 0º, courbe 
noire) et par une surface en pente Sd (Srp 15 18º) correspondant à la zone d’ablation du 
glacier 15 de l’Antizana (pente =18º et azimut = 225º (nord ouest), si azimut = 0º égale à la 
direction sud) (courbe grise). Rayonnement de courte longueur d’onde mesure à la station 
SAMA sur une surface horizontale du glacier 15(trait pointillé noir) Exemple du 22 juillet 
2005. 
  
La Figure 2.32 présente un exemple du calcul de l'éclairement (rayonnement) solaire potentiel 
théorique (Srp), pour une surface horizontale et une surface de pente 18º. Le deux surfaces ont 
une orientation de 225º (nord-ouest, le zéro correspond à l’orientation sud), afin de représenter 
l’orientation du glacier 15.  
 
Il semble que le cycle intra journalier de SWinc mesuré sur le glacier 15, sur une surface 
relativement horizontale, serait mieux représenté par Srp correspondant à une surface inclinée 
sur le glacier 15. On dit relativement horizontale, car l’horizontalité du radiomètre est contrôlée 
une fois tous les 15 jours, en effet il nous arrive très souvent qu’à chaque visite à la station il 
faille la remettre horizontalement. 
 
Par exemple, pendant la journée du 22 juillet 2005, l’une des journées les plus ensoleillées de 
la période d’étude, le cycle intra journalier de Srp (Figure 2.32) correspondant à la surface de 
pente de 18º (Srp 15 18º) est plus proche (mieux corrélé, r2 de 0.96 au lieu de 0.86, les pentes 
de ces relations sont de 0.80 et 0.75) du cycle de SWinc mesuré à la SAMA, sur une surface 
(relativement) horizontale (pente 0º) du glacier 15, que du cycle de Srp correspondant à une 
surface horizontale (Srp 15 0º). Alors que, le cycle journalier de SWinc mesuré à la station 
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météorologique ORE sur une surface horizontale à l’extérieur du glacier sur la moraine, serait 
aussi mieux corrélé (r2 de 0.96 au lieu de 0.94) avec Srp 15 18º qu’avec Srp 15 0º, mais la 
pente de la relation est très proche 0.76 et 0.77. En conséquence, il semblerait que l’influence 
de la pente du glacier sur la mesure de SWinc à l’intérieur du glacier serait plus importante 
qu’à l’extérieur. 
 
Ceci a permis à Favier (2004) d’introduire une correction sur SWinc afin de raffiner le calcul 
du bilan d’énergie. La correction proposée par Favier (2004) permet de prendre en compte le 
fait que la tranche d’altitude où l’ablation est mesurée avec les balises soit inclinée (18º de 
pente). Cette tranche sera soumise à un maximum théorique d’énergie solaire (Eclairement 
radiatif ou éclairement solaire potentiel théorique) entre avril et août, alors que la surface 
horizontale recevra le maximum d’énergie solaire en mars et en septembre, pendant les 
équinoxes (Figure 2.33).    
 
Figure 2.33 Eclairement direct reçu par une surface horizontale Sdh (courbe noire) et par 
une surface en pente Sd correspondant à la zone d’ablation du glacier 15 de l’Antizana (pente 
=18º et azimut = 225º) (courbe grise). Modifié d’après Favier (2004).  
 
La correction introduite par Favier (2004) sur SWinc lui a permis d’améliorer la relation (r2 de 
0.77 à 0.86) entre l’ablation calculée par la méthode du bilan d’énergie à partir de mesures 
météorologiques réalisées sur une surface horizontale (Figure 2.34) , et de mesures mensuelles 
d’ablation à partir de balises d’ablation de la tranche d’altitude correspondant à la station 
météorologique de référence (Automatic Weather Station-AWS) installée sur le glacier (de 
mars 2002 à mars 2003, qui n’est pas installée actuellement). Les variables météorologiques 
pour le calcul du bilan d’énergie sont obtenues en un point de la tranche d’altitude mentionnée 
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précédemment. La station AWS est différente de la station ORE qui se trouve depuis décembre 
2004 sur la moraine latérale du glacier 15. 
 
 
Figure 2.34 Comparaison de l’ablation mesurée par les balises d’ablation et calculée à 
partir du bilan d’énergie de surface. Les mesures de terrain correspondent aux balises 
représentatives de la tranche d’altitude dans laquelle se trouve la station de référence (en 
noir). Les calculs d’ablation à partir de l’équation du bilan d’énergie de surface sont corrigés 
par les effets de pente (18º) et d’orientation (225(NO)) moyenne de la zone d’ablation (en 
gris). Les histogrammes en blancs représentent les valeurs d’ablation calculées pour une 
surface horizontale (calculs réalisés sans correction de pente). Le coefficient de corrélation (r2 
= 0.86, n =13) est celui observé entre l’ablation mesurée sur les balises et l’ablation calculée 
pour une surface de pente 18º et d’orientation 225º (NO). D’après Favier (2004). 
 
Favier (2004) considère que l’introduction de la correction de la pente et de l’orientation du 
glacier n’est pas rigoureuse, car il serait nécessaire réaliser des mesures plus précises afin 
prendre en compte la partie diffuse du rayonnement solaire. De plus, comme on l’avait 
mentionné précédemment, on ne peut pas assurer de manière précise la continuité de 
l’horizontalité de mesures des capteurs de rayonnement sur le glacier. Cependant cette 
correction se montre pertinente dans le cas de la station météorologique SAMA, située sur le 
glacier, comme l’a montré le calcul de Favier (2004). Cette station est placée dans un endroit 
relativement horizontal, mais son horizontalité doit être rectifiée à chaque sortie de terrain 
(chaque 15 jours), mais ne peut pas être assurée de manière rigoureuse.   
 
Nous avons utilisé la correction géométrique de Favier (2004) sur Swinc, afin d’explorer la 
possibilité de transposer les mesures efféctuées sur le glacier 15 vers le glacier Los Crepos, 
dans le cadre d’un premier essai de modélisation au pas de temps mensuel (voir chapitre 4.1) 
des débits issus de la fonte sur le glacier Los Crespos. La validité de cette approche sera 
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évaluée dans un modèle de régression multiple au pas de temps journalier. Les variables 
explicatives du modèle sont les variables utilisées dans le calcul du bilan d’énergie. Cette 
approche nous semble pertinente, étant donné que sa cohérence a été constatée plus haut dans 
le chapitre 2.6.       
 
2.4.1.3 Introduction de la correction géométrique sur SWinc dans un modèle de 
régression linéaire multiple au pas de temps journalier (du 15 décembre 2004 au 
30 novembre 2005) 
 
Pendant la période de décembre 2004 à novembre 2005 la SAMA été installée sur le glacier 15. 
Nous allons utiliser l’information météorologique acquise par la station SAMA pendant cette 
période pour reconstituer les débits journaliers mesurés à la station Los Crespos, situé à 
environ 3 km du glacier Los Crespos.  
 
Nous allons introduire la correction géométrique sur SWinc mesurée sur le glacier 15 afin de 
mieux représenter les conditions géométriques dans lesquelles le SWinc est reçu par la zone 
d’ablation du glacier Los Crespos. 
En effet, la zone d’ablation du glacier Los Crespos a une pente moyenne de 19º et une 
orientation ouest, azimut de 300º (0º correspond à l’orientation Sud, et l’angle est mesuré en 
direction antihoraire). Cette pente a été estimée à partir de mesures topographiques (environ 
100 points sur une surface de 0.6 km2) réalisées au cours de cette thèse, pendant les sorties de 
terrain pour installer des balises d’ablation.   
 
L’éclairement radiatif théorique potentiel reçu par la zone d’ablation du glacier Los Crespos 
(Srp Cr 19º, 300º) suggère que le maximum de rayonnement solaire est reçu entre novembre et 
décembre, alors que le minimum entre mai et juin (Figure 2.35a). 
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Figure 2.35 a) Comparaison entre SWinc journalier mesuré sur le glacier 15 (trait épais 
noir) et SWinc corrigé pour représenter SWinc sur le glacier Los Crespo (SWinc corrg, trait 
fin gris). Eclairement direct reçu par une surface de pente 18º sur le glacier 15 (Srp 15 18º, 
orientation 225º) (trait pointillé noir) et par une surface en pente 19º sur le glacier Los 
Crespos (Srp Cr 19º, orientation 300º) (trait fin noir). b) Facteur de correction journalier 
(trait épais gris) (Srp Cr 19º/Srp 15 18º).  
 
Le facteur de correction est calculé comme le rapport entre Srp Cr 19º et Srp 15 18º 
(éclairement radiatif théorique potentiel reçu par la tranche d’altitude de pente 18º du glacier 
15 où se trouve à l’époque la station météorologique SAMA). La correction suggère que le 
rayonnement solaire incident sur la zone d’ablation du glacier Los Crepos, devrait être en 
moyenne plus important que celui du glacier 15 entre septembre et mars, et moins important 
entre avril et septembre (2.35b). 
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Figure 2.36 a) Régression linéaire multiple (trait fin gris) du débit glaciaire journalier 
observé (trait épais noir) à la station Los Crespos (4520 m) en fonction des variables 
météorologiques utilisées dans le calcul du bilan d’énergie (S, T, Rh et u). Les variables 
météorologiques ont été mesurées sur le glacier 15 à 4900 m d’altitude. b) la même chose que 
pour a, mais S à été corrigé pour considérer l’orientation et la pente du glacier Los Crespos.   
 
Nous avons introduit la correction géométrique proposée par Favier (2004) sur SWinc mesuré 
à la station SAMA sur le glacier 15 durant la période du 15/12/04 au 29/11/05, afin de mieux 
représenter les conditions géométriques du glacier Los Crespos sur lequel la fonte s’est 
produite.  
Ensuite, l’information météorologique nécessaire pour calculer le bilan d’énergie a été utilisée 
pour reconstituer, à travers une régression linaire multiple (Qgl cal1, voir Figure 2.36a) les 
débits produits par le glacier Los Crespos, situé à environ 3 km de distance de la station ORE, 
d’orientation prédominante ouest et d’une pente moyenne de 18º. Le bilan du rayonnement de 
courte longueur d’onde Scrrg est calculé comme la différence de SWinc corrigé (SWinccrrg) et 
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SWref. SWref est mesuré à 4900 m sur la surface d’ablation du glacier 15. Le coefficient de 
corrélation (r2) obtenu sans la correction de SWinc est de 0.50 sur 350 jours (Figure 2.36a et 
2.37a). 
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Figure 2.37 a) Comparaison entre les débits observés à la station Los Crespos et les débits 
de la station Los Crespos reconstitués à partir de l’information météorologique utilisée pour le 
calcul du bilan d’énergie (S, T, Rh, u) mesurée à la station ORE. b) la même chose que pour a, 
sauf que S a été remplacé par Scrrg (S corrigé=SWinc crrg - SWref). La correction a été 
introduite sur SWinc afin de mieux représenter le rayonnement solaire incident sur le Glacier 
Los Crespos à partir du rayonnement solaire mesuré à la station ORE sur la moraine du 
glacier 15.     
 
La correction introduite permet l’amélioration de la corrélation (r2) de 0.50 à 0.59 (Figure 
2.36b et 2.37b). La correction permet de diminuer la dispersion des débits restitués de façon 
significative. Les valeurs corrigées sont plus cohérentes avec les observations (Figure 2.37b). 
L’effet de la correction est plus évident pendant les mois de mai à août, sur les débits faibles.  
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Figure 2.38 Variables météorologiques utilisées dans la régression linéaire des figures 2.36 
et 2.37. La variable prépondérante dans le contrôle de la fonte (débit à la station hydrologique 
Los Crespos) est le bilan de rayonnement de courte longueur d’onde (S), via l’albédo. La 
température, la vitesse du vent, l’humidité relative, l’albédo, termes du bilan du rayonnement 
de courte longueur d’onde (SWinc et SWref) ont été mesurés à 4900 m sur la surface 
d’ablation du glacier 15. La précipitation a été mesurée à proximité du pied du glacier 15.     
 
La correction a été plus faible pour les débits les plus forts. La correction joue donc sur le cycle 
saisonnier. 
 
Ce résultat est aussi intéressant dans la perspective de l’extrapolation des données mesurées sur 
le glacier 15 avec le but de reconstituer les débits de la station Los Crespos (Figure 2.38). 
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Le facteur de correction géométrique aurait pu être appliqué à d’autres variables, comme par 
exemple à la température parce qu’elle est corrélée de façon faible mais significative (r2 = 0.25, 
n=278) avec les débits, comme on l’avait constaté dans le chapitre (2.4.1, tableau 2.3). Mais au 
niveau mensuel cette corrélation devient plus importante (r2 = 0.50). Cet aspect sera revu plus 
loin dans la thèse dans les chapitres 4 et 5. 
 
2.4.2 Variabilité spatiale de la fonte 
 
La considération de la variabilité spatiale de la fonte est de grande importance pour arriver à 
simuler correctement les débits produits par le glacier.  
 
La variable prédominante dans le contrôle de la fonte est l’albédo et celui-ci varie avec 
l’altitude. Dans le modèle glaciologique ITGG-2.0 de Kaser (2001), les variations de l’albédo 
sont introduites par un gradient altitudinal de l’albédo. Ce gradient altitudinal de l’albédo est 
variable au cours de l’année, et dépend d’autres variables qui vont aussi influencer la fonte.  
Par exemple la nébulosité, ou la fréquence des pluies liquides qui vont accélérer la dégradation 
de la neige, vont provoquer une diminution de l’albédo, et augmenteront la capacité 
d’absorption d’énergie disponible pour la fonte. Le contraire est aussi valable, c’est à dire 
qu’une fréquence plus importante des précipitations solides provoquera l’augmentation de la 
réflexion de l’énergie solaire incidente (Favier, 2004).   
 
La phase des précipitations est contrôlée par la température. Ceci est important non seulement 
dans la dimension temporelle, mais aussi dans la dimension spatiale. L’augmentation de la 
température va provoquer l’élévation de la limite thermique qui détermine la phase des 
précipitations, et par conséquent la superficie soumise aux conditions plus favorables pour la 
fonte. Etant donné, que la partie du glacier située en aval de la limite thermique mentionnée 
antérieurement sera soumise aux précipitations liquides qui vont dégrader la neige et donc 
diminuer l’albédo. De plus si ces conditions perdurent, la couverture de neige qui protége la 
glace sur la partie basse du glacier peut arriver à disparaître. Ceci provoquera une 
augmentation significative des débits, parce que la capacité d’absorption d’énergie de la glace 
est plus importante que celle de la neige (eg. Hock, 2003).    
 
Le rôle de la température dans le contrôle de la phase de la neige et de sa fonte est couramment 
utilisé dans les moyennes (eg. Corps of Engineers, 1956 ; Singh et Kumar, 1997) et hautes 
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latitudes (eg. Arendt et Sharp, 1999). Ceci parce que la température est bien corrélée avec les 
termes du bilan d’énergie qui contrôlent la fonte (Ohmura, 2001), car les glaciers des 
moyennes latitudes se trouvent à une moindre altitude que celle des glaciers tropicaux, qui se 
trouvent dans un environnement plus sec, donc sont moins sensibles au contrôle de la 
température sur la fonte (eg. Francou et Vincent, 2007). 
 
 
 
Figure 2.39 Débit glaciaire maximum journalier mesuré à la station Los Crespos (trait noir, 
axe gauche). Altitude de la ligne de neige extraite à partir des photos numériques terrestres 
(point rouges, axe de droite). Altitude moyenne mensuelle de l’isotherme 0º sur le glacier 15 
(trait bleu, axe de droite). Précipitations solides (barres noires) et précipitations liquides 
(barres grises) journalières. Les précipitations solides et liquides journalières ont été séparées 
avec un seuil de température de 0.5 ºC. Les précipitations correspondent au pluviographe P07, 
situé dans le bassin Los Crespos. 
 
La Figure 2.39 montre le débit maximal journalier mesuré à la station hydrologique Los 
Crespos. Le débit maximal est un bon indicateur des conditions de fonte au cours de la journée. 
Les débits sont plus importants si les précipitations sont plutôt liquides, comme par exemple 
pendant le mois de février 2005. A cette époque, la ligne de neige était très haute, donc il y 
avait une grande surface du glacier exposée aux conditions favorables à la fonte. Ceci est 
confirmé par l’isotherme 0º, qui se situe à son altitude maximale, par rapport aux autres mois 
de 2005. Les conditions opposées sont observées pendant le mois de décembre 2005. 
 
En termes de modélisation, la ligne de neige est utilisée dans les modèles hydro-
glaciologiques, soit comme variable d’entrée pour améliorer la performance du modèle, ou soit 
pour la vérification de calculs intermédiaires. Plusieurs modèles de type empirique l’utilisent 
comme variable d’entrée pour améliorer sa performance (eg. Singh et Bengtsson, 2004). Celle-
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ci est obtenue à partir des images satellitaires, par exemple. D’autres modèles permettent le 
calcul de l’altitude de la ligne de neige à partir de la température (eg. Singh et Bengtsson, 
2005).  
Dans le cas de l’Equateur, la simulation des variations journalières de l’altitude de la ligne de 
la neige s’avère un exercice difficile. On a besoin de séries de données en continu et 
d’informations plus difficiles à obtenir (Swinc, SWref, vent, humidité), étant donné que la 
fonte est contrôlée principalement par l’albédo. L’utilisation de mesures directes de l’albédo 
pour le calcul de la ligne de neige est envisageable (Favier 2001 ; Strasser et al., 2004) en 
Equateur. Cependant cette approche serait limitée pour l’extrapolation, parce que les mesures 
de l’albédo sont rarement disponibles sur d’autres glaciers, et l’identification des événements 
pendant lesquels les précipitations sont solides n’est pas évident, surtout lorsque ces 
événements ont une faible intensité. Les modèles de l’albédo utilisent la fréquence des 
précipitations solides comme donnée d’entrée.   
 
Une tentative pour simuler les variations journalières de la ligne de neige a été entreprise par 
Mailler (2006) sur le glacier 15 (Figure 2.40) du 31/12/04 au 04/01/06. Les variables d’entrée 
dans le module de fonte de la neige sont la température journalière et les précipitations 
journalières. Les précipitations sont utilisées pour simuler l’accumulation de neige, et la 
température pour simuler la fonte à partir d’une approche du type degré-jour. Le modèle est 
semi distribué par tranches d’altitude de 25 m, entre 4800 m et 5200 m. La température est 
spatialisée par un gradient d’altitude de 5 ºC km-1, mesuré aux alentours de l’Antizana. Le 
gradient altitudinal des précipitations est considéré égale à 0 mm km-1 (gradient nul). Dans le 
modèle, l’altitude de la ligne de neige correspond à la tranche d’altitude où l’épaisseur de neige 
calculée est égale à zéro. Le coefficient de fonte pour la neige est de 7 mm ºC-1 jour-1. Cette 
valeur est comparable avec des valeurs obtenues dans l’Himalaya (entre 5.9 et 11.6), à une 
altitude moyenne de 4500 m et environ 30ºN de latitude (Hock, 2003). La corrélation (r2) 
obtenue entre la ligne de neige simulée et la ligne de neige observée est de 0.29 (pour n = 93). 
La performance du modèle est limitée par la difficulté de simuler la fonte à partir de la 
température journalière.        
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Figure 2.40 Altitude de la ligne de neige (LDN) observée sur le glacier 15 (points noirs) et 
altitude de la ligne de neige simulée sur le glacier 15 (trait gris), d’après Mailler (2006). 
Albédo observé à 4900 m d’altitude sur le glacier 15 (trait rouge).    
 
Il est intéressant de remarquer que même si la performance du modèle est faible, le résultat est 
cohérent si on observe en parallèle les variations de l’albédo. Entre avril et juillet, lorsque la 
LDN calculée et observée est basse, l’albédo est élevé. Alors que ce type de correspondance est 
plus difficile à établir entre août et mars. Ceci suggère que de nouveaux paramètres pourraient 
être calculés pour mieux représenter ces situations. Ceci reviendrait à introduire une correction 
dans les paramètres du modèle pour améliorer sa capacité pour reproduire les variations des la 
fonte. Une correction de ce type a été introduite dans le modèle SNOWMOD par Singh et al. 
(2006) afin de considérer la variation saisonnière de la surface recouverte de neige, dans le 
modèle SNOWMOD si la surface du glacier recouverte de neige est plus importante, le 
coefficient de fusion devrait être plus faible, et il faudra le faire augmenter au fur et à mesure 
que la saison de fonte s’installe. Une telle approche en Equateur serait plus compliquée, étant 
donné que l’altitude de la LDN a une grande variabilité infra saisonnière (voire infra 
mensuelle) très importante, en conséquence des précipitations bien distribuées tout au long de 
l’année (son cycle saisonnier est faible). 
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2.4.3 Conclusion du chapitre 2.4 
Nous avons vu que l’approche de modélisation hydro – glaciologique de type empirique a sa 
place dans les études d’évaluation de la disponibilité de la ressource en eau glaciaire dans les 
tropiques, pour les raisons suivantes : 
 
• Il y a des variables, comme par exemple la fréquence des précipitations solides, qui 
sont de grande importance pour la simulation des processus physiques qui vont 
contrôler les variations de la fonte/débit, via l’albédo. Cependant les précipitations ne 
sont pas faciles à mesurer en haute altitude. De plus, on ne dispose généralement pas de 
données de précipitations dans les bassins vers lesquels on cherche à transposer les 
modèles. Nous avons eu la possibilité d’améliorer le réseau de pluviographes, sur notre 
zone d’étude pour prendre en compte les variations des précipitations.  
• Dans le cas du massif de l’Antizana, l’extrapolation de l’information météorologique 
(la précipitation est exclue à cause de sa grande variabilité spatiale dans le contexte de 
montagne) obtenue à la station dans le secteur où se trouve la station ORE (glacier 15) 
vers d’autres secteurs (glacier Los Crespos) est envisageable. Ceci avec l’aide de 
corrections géométriques (pente et orientation). Il faudra, bien sûr que cette correction 
pour l’extrapolation/transposition de variables/modèles soit justifiée/validée. Ce type 
correction pourrait être appliquée à des variables météorologiques corrélées avec les 
termes du bilan d’énergie et avec les débits, comme par exemple la température. 
• La variabilité spatiale de la fonte est très difficile à simuler au pas de temps journalier, à 
partir des seuls paramètres météorologiques de la température et des précipitations. Il 
faudrait que l’on dispose soit d’un modèle plus complet, afin de mieux représenter les 
processus qui contrôlent la fonte, soit de se limiter à une modélisation au pas de temps 
saisonnier, plus adaptée aux conditions de faible disponibilité d’information. 
• Les variations mensuelles de l’altitude de l’isotherme 0º sur le glacier 15 sont 
cohérentes avec la variabilité des débits maximaux issus de la fonte sur le glacier Los 
Crespos.  
 
Suite à cette l’analyse préliminaire au pas de temps journalier, il nous semble que le pas de 
temps mensuel serait plus adapté pour l’étude de l’évolution de la ressource en eau glaciaire 
dans des conditions de faible disponibilité des données. Cette résolution temporelle nous 
permettra de prendre en compte l’influence du climat dans la construction d’un outil de 
simulation des débits issus de la fonte. Ceci avec l’objectif de garder la cohérence entre les 
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processus qui contrôlent la fonte au niveau journalier (voire infra-journalier) et la 
représentation simplifiée de ces processus au pas de temps mensuel. 
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3 APPLICATION HYDROLOGIQUE : RESSOURCE EN EAU 
GLACIAIRE 
 
Afin de mieux comprendre, estimer le potentiel de production de ressource en eau glaciaire, et 
évaluer l’impact des variations du climat sur le régime hydrologique des bassins versants 
partiellement englacés nous avons comparé les approches et calculs de fonte basés sur la 
glaciologie, l’hydrologie et la météorologie. La glaciologie permet d’estimer la capacité 
potentielle de production en eau résultant de la fonte « normale » de la neige ou de la glace (en 
supposant le glacier stabilisé) et de la variation du volume du glacier (bilan de masse). La 
météorologie est utilisée pour mieux comprendre les mécanismes qui régissent les échanges 
d’énergie entre la surface du glacier et l’atmosphère, échanges qui vont déterminer la quantité 
d’énergie disponible pour fondre la neige/glace. Les mesures hydrologiques sont utilisées, 
principalement, pour quantifier la disponibilité effective de la ressource en eau glaciaire. De 
plus, étant donné que le débit glaciaire est le résultat direct de la perte de masse sur le glacier, 
provoquée par les variations des paramètres météorologiques qui contrôlent la fonte de la 
neige/glace, la mise en évidence de cette relation permet d’étudier l’évolution de la 
disponibilité de la ressource en eau glaciaire en fonction des variations du climat. 
 
3.1 COMPARAISON DES BILANS GLACIOLOGIQUES ET 
HYDROLOGIQUES SUR LE BASSIN LOS CRESPOS (2.4 KM2, 67% 
D’ENGLACEMENT) POUR LA PERIODE DE JANVIER 2005 A 
DECEMBRE 2006 
La comparaison des bilans glaciologique et hydrologique permet, entre autres, d’estimer la 
précision des termes intervenant dans les bilans (Wagnon, 1999, pp 62 ; Sicart et al, 2007, 
Favier et al., 2008). Nous allons utiliser cette approche afin d’évaluer la cohérence de nos 
mesures hydrologiques. Rappelons que la géologie volcanique de notre site d’étude (Figure 
3.1) favorise les pertes par infiltration (Favier et al., 2008), donc l’approche couplée 
(glaciologie - hydrologie) devrait permettre de mieux connaître ces pertes, pour améliorer la 
quantification de la ressource en eau glaciaire effectivement disponible. 
84 
 
Figure 3.1 Carte du dispositif de mesures sur les bassins Los Crespos, Humboldt et 15.  
 
3.1.1 Estimation de la production potentielle de ressource en eau 
glaciaire  
Afin d’estimer la contribution potentielle de ressource en eau glaciaire il faut réaliser certaines 
hypothèses simplificatrices : 
• La ressource en eau glaciaire proviendrait principalement de la fonte de neige et/ou 
la glace sur la surface du glacier, spécifiquement dans la zone d’ablation. Celle-ci 
est limitée dans sa partie supérieure par la ligne d’équilibre (ELA). L’ELA est 
estimée à partir de mesures glaciologiques. On la considère comme constante au 
cours de l’année. Cette hypothèse simplificatrice est basée sur les observations 
réalisées depuis 1995 sur le glacier 15, qui ont montré que le gradient altitudinal du 
bilan de masse, est très élevé sur la zone d’ablation (18 mm eq.eau. m-1 an-1), et 
qu’il s’annule au-dessus de 5300 m. De plus, la variabilité interannuelle des valeurs 
mensuelles est très importante, il est donc très difficile d’identifier un cycle 
saisonnier (Francou et al, 2004).  
• Aux débits issus de la fonte de neige/glace en surface, on devrait rajouter les 
apports dus au flux géothermique, à la dissipation d’énergie potentielle en chaleur 
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liée au déplacement du glacier (Favier 2004, cf pp163) ainsi que la restitution d’eau 
par les aquifères situés en amont de la station Crespos, ces phénomènes sont très 
mal connus et difficiles à quantifier. Dans le cas du glacier Crespos, ces derniers ont 
été estimés en moyenne 6 L s-1 (Qi) sur le glacier 15, avec l’hypothèse que les 
pertes entre le front du glacier et la station Los Crespos sont négligeables. Cette 
valeur correspond à la valeur minimale observée le 24 juillet 2005. Notons que, le 
débit moyen journalier pour ce jour a été très faible (14 L s-1), car les jours 
précédents les conditions (albédo élevé, vent fort et température faible) n’ont pas 
été favorables à la fusion. Durant cette période les valeurs minimales journalières 
ont présenté une certaine continuité. De ce fait on pourrait supposer que pendant 
cette époque de l’année la configuration du réseau intraglaciaire a été moins 
favorable à la circulation, à l’intérieur du glacier, de l’eau issue de la fonte de 
neige/glace au niveau superficiel. Finalement, la valeur de 6 l s-1 représenterait 43% 
du volume écoulé pour la journée du 24 juillet 2005, et si on considère que cette 
valeur est constante pendant tout l’année, elle ne représenterait plus que 10 % du 
volume annuel écoulé qui est de 1.7 millions de m3 pour l’année 2005. Qi pourrait 
être assimilé à un débit de base, il serait très peu variable au cours de l’année (avec 
l’hypothèse que le flux géothermique est relativement constant) et insensible aux 
variations journalières de température (Wagnon et al., 1998). Une analyse, à l’aide 
de traceurs, pour identifier de façon détaillée les divers composants de l’écoulement 
glaciaire, nous permettra de confirmer ces hypothèses, cependant une telle analyse 
sort des objectifs de cette thèse. Notons que i) ce débit peut diminuer en cas de 
grand froid qui congèle l’écoulement et ii) que nous n’avons pas de moyen 
d’estimer directement les infiltrations qui s’effectueraient sous le glacier ou en aval 
du glacier pour ressortir en aval de notre station hydrologique « Los Crespos », iii) 
une partie indéterminée de ce débit Qi provient de la restitution des débits glaciaires 
des jours antérieurs infiltrés puis restitués par des aquifères liés au torrent glaciaire. 
 
3.1.1.1 Calcul de la lame potentielle issue de la fonte 
La lame de fonte potentielle issue de la fonte de neige/glace, de la partie englacée, peut être 
estimée à partir du bilan de masse spécifique (b) mesuré sur la zone d’ablation du glacier, par 
l’équation : 
iF QLSbPb −−−=  (mm p-1)                         (Eq. 3.1) 
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LF lame d’eau issue de la fonte de neige/glace ; P précipitation moyenne mesurée par le 
pluviographe P07, placé en aval du glacier et à l’intérieur du bassin Los Crespos ; Sb 
sublimation mensuelle estimée à partir des données de réanalyses (Francou et al., 2004 ; Favier 
et al., 2008) ; p correspond à la période d’observation en jours ; Qi débit issu de la dissipation 
d’énergie potentielle du glacier et du flux géothermique exprimé en mm p-1, en considérant que 
la totalité de la surface du glacier est en contact avec le socle. 
 
La sublimation (Sb) est estimée avec l’équation (Francou et al., 2004 ; Favier et al., 2008) 
suivante : 
 
uqqSb s )··(1 −=      (mm équ. eau  mois-1) (Eq. 3.2) 
 
L’équation 3.2 est une relation empirique pour calculer la sublimation mensuelle à partir de 
données de réanalyses NCEP-NCAR dans la maille proche de l’Antizana centrée sur 77.5ºW, 
0ºS à 500 hPa (environ 5600 m) , où : 
q : humidité spécifique mensuelle en (kg kg-1) ; qs : humidité spécifique (kg kg-1) sur une 
surface en conditions fusion (0 ºC) à 500 hPa ; u est la vitesse du vent moyenne mensuelle en 
(m s-1) ; et le coefficient de 1 est le résultat d’un ajustement sur la période de mars 2002 à mars 
2003, sur laquelle l’équation à été testée. La relation considère que le flux turbulent de chaleur 
latente (équivalent à l’énergie utilisée pour la sublimation) est fonction principalement de la 
vitesse du vent et de l’humidité (Francou et al., 2004). Pour plus de détails voir aussi 
Rigaudière et al. (1995, pp 18). 
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Figure 3.2 Evolution temporelle du débit glaciaire potentiel estimé(Qgl) à partir de mesures 
du bilan de masse sur le glacier Los Crespos (trait fin en noir avec triangles) et du débit 
mesuré (QCr obs) à la station limnimétrique Los Crespos (trait gros en noir avec carrés). Les 
traits fins en gris représentent l’incertitude ( +25% ) sur les mesures de débits. 
 
Les observations mensuelles du bilan de masse sont réalisées vers la fin de chaque mois, 
cependant des limitations logistiques empêchent d’avoir une période fixe d’observation, ce qui 
fait que la période p est irrégulière (Tableau 3.1 et Tableau 3.2), car elle correspond au nombre 
des jours entre deux mesures. Afin d’assurer la cohérence, en termes d’uniformité de la période 
d’observation utilisée, pour les différentes variables, la précipitation est calculée comme la 
somme de valeurs journalières pour la période p. Par contre dans le cas de la sublimation, 
celle-ci est calculée à partir de données de réanalyses mensuelles, elle est distribuée ensuite de 
façon uniforme par le nombre de jours du mois correspondant. Nous recalculerons finalement 
le cumul de sublimation pour la période p, à partir des valeurs journalières.  
 
La contribution potentielle en ressource en eau glaciaire (Qgl) est égale LF appliquée sur la 
zone d’ablation pour être exprimée en m3 s-1. Ceci nécessité d’arranger l’équation 3.1 pour 
obtenir LF à partir de l’équation suivante : 
 
iF QbSbPL −−−=  (mm p-1)                         (Eq. 3.3) 
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Tableau 3.1 Estimation du débit glaciaire à partir du bilan de masse spécifique sur la zone 
d’ablation du glacier Los Crepos. 
Période Debut     Fin    p 
(jours) 
 b spé. 
(mm/p)
P07 
(mm/p)
    Sb 
(mm/mes)
    Qi 
(mm/p)
   LF 
(mm)
Surface <
(km2) 
Qgl est 
(m3 s-1) 
01/05 29/12/04 24/01/05   26   -298   16   -20   8 303   0.80   0.107 
02/05 25/01/05 03/03/05   37   -428   77   -28 12 489   0.80   0.122 
03/05 04/03/05 31/03/05   27     -98   98   -31   9 173   0.80   0.059 
04/05 01/04/05 29/04/05   28     -99 170   -36   9 242   0.80   0.080 
05/05 30/04/05 01/06/05   32     -79 140   -29 10 201   0.80   0.058 
06/05 02/06/05 26/06/05   24   -141   47   -35   8 161   0.80   0.062 
07/05 27/06/05 28/07/05   31     -46   95   -40 10 112   0.80   0.033 
08-09/05 29/07/05 30/09/05   63   -427   64   -66 20 446   0.80   0.065 
10/05 01/10/05 28/10/05   27   -191   66   -12   9 254   0.80   0.087 
11/05 29/10/05 10/12/05   42   -349   85   -13 14 435   0.80   0.095 
12/05 11/12/05 29/12/05   18     -17   94   -19   6 98   0.80   0.050 
01/06 30/12/05 31/01/06   32     -92   54   -30 10 127   0.77   0.035 
02/06 01/02/06 02/03/06   29   -268   35   -28   9 285   0.77   0.087 
03/06 03/03/06 30/03/06   27     -97   96   -19   9 183   0.77   0.060 
04/06 31/03/06 27/04/06   27     -85   86   -21   9 159   0.77   0.052 
05/06 28/04/06 30/05/06   32   -223   75   -32 10 276   0.77   0.076 
06/06 31/05/06 29/06/06   29        0 107   -33   9 83   0.77   0.025 
07/06 30/06/06 28/07/06   28     -58   43   -36   9 74   0.77   0.024 
08/06 29/07/06 30/08/06   32     -97   39   -38 10 109   0.77   0.030 
09/06 31/08/06 29/09/06   29     -78   56   -42   9 103   0.77   0.031 
10/06 30/09/06 31/10/06   31   -240   61   -12 10 300   0.77   0.086 
11/06 01/11/06 30/11/06   29   -135   91   -11   9 224   0.77   0.069 
12/06 01/12/06 04/01/07   34   -366   85   -19 11 443   0.77   0.115 
Moyenne   31   -170   77   -28 10 230   0.78   0.066 
 
Il est possible d’estimer le débit glaciaire potentiel, pour la plus grande partie de la période 
étudiée (Figure 3.2), à partir des mesures du bilan de masse mensuel et avec une précision 
acceptable, équivalent à l’incertitude sur les mesures des débits (+ 25%). Cependant le rapport 
Qgl/QCr obs, peut arriver à dépasser la valeur moyenne (1.3, Figure 3.3) pour la période de 
janvier 2005 à décembre 2006 lorsque les conditions favorables à la fonte (vent faible, 
augmentation de température, faible nébulosité) s’installent pendant les mois de novembre à 
mai).  
 
Pendant les périodes où les pertes sembleraient être plus importantes (janvier et novembre 
2005, et décembre 2006), le réseau intraglaciaire (moulins, conduits à l’intérieur du glacier) 
pourrait être plus actif (Wagnon et al., 1998), favorisant l’infiltration de l’eau issue de la fonte 
de neige/glace vers le socle, et par conséquence aussi la perte d’eau glaciaire. On appuie notre 
hypothèse sur le fait que sur le glacier 15, des expériences de traçage semblent montrer que les 
pertes au niveau du socle pourraient être plus importantes que sur le cours d’eau qui traverse la 
moraine, depuis le front du glacier jusqu’à la station hydrologique (Favier et al., 2008).  
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Tableau 3.2 Estimation du rapport entre le débit glaciaire estimé (voir tableau 4.1) et le débit 
observé à la station hydrologique Los Crespos. 
Période Debut Fin    p 
(jours) 
Volume 
(m3 p) 
QCr obs 
(m3 s-1) 
Surface <ELA
      (km2) 
Qgl est 
(m3 s-1)
Qgl /QCr obs 
01/05 29/12/04 24/01/05   26 151101   0.067      0.80 0.107       1.6 
02/05 25/01/05 03/03/05   37 304954   0.095      0.80 0.122       1.3 
03/05 04/03/05 31/03/05   27 109813   0.047      0.80 0.059       1.3 
04/05 01/04/05 29/04/05   28 166944   0.069      0.80 0.080       1.2 
05/05 30/04/05 01/06/05   32 148302   0.054      0.80 0.058       1.1 
06/05 02/06/05 26/06/05   24   95927   0.046      0.80 0.062       1.3 
07/05 27/06/05 28/07/05   31   59811   0.022      0.80 0.033       1.5 
08-09/05 29/07/05 30/09/05   63 306573   0.056     0.80 0.065       1.2 
10/05 01/10/05 28/10/05   27 124865   0.054     0.80 0.087       1.6 
11/05 29/10/05 10/12/05   42 217294   0.060     0.80 0.095       1.6 
12/05 11/12/05 29/12/05   18   49079   0.032     0.80 0.050       1.6 
01/06 30/12/05 31/01/06   32 145908   0.053     0.77 0.035       0.7 
02/06 01/02/06 02/03/06   29 186932   0.075     0.77 0.087       1.2 
03/06 03/03/06 30/03/06   27 126957   0.054     0.77 0.060       1.1 
04/06 31/03/06 27/04/06   27 114681   0.049     0.77 0.052       1.1 
05/06 28/04/06 30/05/06   32 197072   0.071     0.77 0.076       1.1 
06/06 31/05/06 29/06/06   29   83690   0.033     0.77 0.025       0.8 
07/06 30/06/06 28/07/06   28       0.77 0.024  
08/06 29/07/06 30/08/06   32 106007   0.038     0.77 0.030      0.8 
09/06 31/08/06 29/09/06   29   94163   0.038     0.77 0.031      0.8 
10/06 30/09/06 31/10/06   31 134875   0.050     0.77 0.086      1.7 
11/06 01/11/06 30/11/06   29 148008   0.059     0.77 0.069     1.2 
12/06 01/12/06 04/01/07   34 154431   0.053     0.77 0.115     2.2 
Moyenne   31 145599   0.053     0.78 0.066     1.3 
 
Une autre hypothèse est aussi envisageable, en effet dans l’estimation du débit glaciaire à partir 
des mesures d’ablation, on considère la surface d’ablation (surface limitée dans sa partie 
supérieure par l’altitude de la ligne d’équilibre-ELA) constante tout le long de l’année. Dans le 
chapitre 2.4.2 nous avons remarqué que les variations du débit maximal sont corrélées avec les 
variations de la ligne de neige et celles de l’altitude de l’isotherme 0ºC. Ceci suggère que la 
surface où l’ablation est concentrée est variable au cours de l’année. La prise en compte de ces 
variations peut nous aider à raffiner l’estimation du débit glaciaire à partir du bilan de masse 
spécifique sur la zone d’ablation. Cet aspect sera considéré dans la modélisation conceptuelle 
proposée dans le chapitre suivant. 
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Figure 3.3 Rapport entre le débit glaciaire potentiel et le débit observé à la station Los 
Crespos. La moyenne sur la période de 2005-2006, qui est de 1.3 est indiquée par le trait fin 
noir. 
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3.2 SEPARATION DE L’APPORT GLACIAIRE DANS UN BASSIN 
FAIBLEMENT ENGLACE (HUMBOLDT, 14% D’ENGLACEMENT, 
14.2 KM2, 4010 M) 
Le bassin Los Crespos est contenu dans le bassin Humboldt. Le Qgl produit par le glacier Los 
Crespos est conduit, jusqu’à la proximité de la station hydrométrique Humboldt, par un cours 
d’eau qui longe la limite droite du bassin Humboldt, avec un bassin intermédiaire de type non 
glaciaire. Le deuxième sous-bassin, est un affluent situe en rive gauche du bassin Humboldt 
qui prend sa source au pied d’une falaise partiellement englacée, avec une pente très raide. 
Cette pente empêche la formation du glacier dans la partie inférieure de la falaise qui est trop 
basse. Le pourcentage de surface glaciaire productive (située au dessous de l’ELA) sur cette 
partie du bassin est très faible, et doit être alimentée par des avalanches et des chutes de séracs 
provenant de la plus grande partie de la surface englacée qui se trouve au dessus de 5300 m 
d’altitude.  
 
La configuration du bassin, mentionnée précédemment, permet la convergence de deux cours 
d’eau, en amont de la station Humboldt, qui possèdent des régimes hydrologiques différents. 
Le régime du cours d’eau placé sur la partie droite du bassin est contrôlé par la fonte de 
neige/glace qui a lieu en amont de la station Los Crespos. Alors que le régime de la partie 
gauche du bassin devrait être principalement contrôlé par les précipitations liquides. Les 
précipitations de la partie gauche du bassin (plus exposée aux vents d’Est) seraient plus 
importantes que dans la partie droite du bassin (Figure 3.1) au moins pour l’année 2006 lorsque 
les mesures ont démarré.  
 
Cette partie de la thèse a pour objectif de comprendre et de comparer le comportement des 
parties englacées ou non-englacées à partir de l’information hydrologique. On analysera 
d’abord la contribution de la partie glaciaire au cours des périodes sans précipitation et on 
analysera ensuite les contributions issues de la transformation de la pluie en débit sur la partie 
non englacée, lorsque l’apport de l’unité glaciaire de production est minimal. 
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3.2.1 Analyses des crues au cours de périodes sans précipitations : 
approche hydrologique 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Figure 3.4 Photo du site de confluence (voir figure 3.1) entre les cours d’eau provenant du 
glacier Los Crespos (à gauche eau laiteuse) et le cours d’eau provenant de la partie non 
englacée du bassin Humboldt (à droite eau de couleur «verre fumé »).  
 
L’analyse des crues glaciaires au cours des périodes sans précipitation a pour objectif 
d’extraire le signal glaciaire à partir de données hydrologiques de la station Humboldt. On 
avait suggéré précédemment que les crues glaciaires enregistrées à la station Los Crespos 
seraient facilement identifiables à partir des observations hydrologiques de la station 
Humboldt. On a émis cette hypothèse sur la base de observations de terrain suivantes : 
• Pendant les visites de terrain en saison sèche à la station Humboldt on a constaté 
l’arrivée et la superposition de la crue glaciaire avec « le débit de base » de la 
Humboldt. Cette superposition est mise en évidence par un changement de couleur de 
l’eau à la station Humboldt. Ce changement est dû au fait que l’eau qui provient du 
glacier Los Crespos, est fortement chargée en sédiments en suspension, et a une 
couleur laiteuse, alors que l’eau qui coule pendant la nuit et dans la matinée à la 
station Humboldt est très claire. 
• Ensuite nous avons remonté la rivière jusqu'à la confluence des cours d’eau qui 
proviennent de Los Crespos et de la partie moins englacée du bassin Humboldt, et 
nous avons effectivement constaté à cette intersection un mélange d’eau avec des 
turbidités très différentes (Figure 3.4). 
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Analyse détaillée de la crue glaciaire du 13 et 14 janvier 2005 
Ces observations ont été confirmées par des mesures de conductivité réalisées sur 24 heures 
entre le 13/01/05 et le 14/01/05 à la station Humboldt (Figure 3. 5). En l'absence de 
précipitations l’arrivée de la crue glaciaire est mise en évidence de façon très nette par la 
conductivité. L’eau qui coule à la station Humboldt pendant la nuit et le matin montre une 
conductivité plus importante que l’eau provenant du glacier, pourtant fortement chargée en 
sédiments (Figure 3.4). La relation entre la conductivité et les débits est très robuste et elle 
suggère la translation directe de la crue glaciaire, donc du volume écoulé depuis la station Los 
Crespos jusqu’à la station Humboldt. Une séparation, du débit provenant de la fonte, donc des 
crues glaciaires semble réalisable. C’est à dire que la simple comparaison de ces crues 
glaciaires non perturbées par des précipitations à la station Los Crespos et les crues observés à 
la station Humboldt, permet d’identifier de façon visuelle la propagation de la crue glaciaire 
vers la station Humboldt. 
On verra dans les paragraphes suivants qu’il est possible de quantifier le volume glaciaire 
écoulé pendant la journée, à partir des données hydrologiques. 
  
 
 
Figure 3.5 Débit (trait fin noir, axe gauche) et conductivité électrique (trait gros noir, axe 
droit) à la station Humboldt pour le 13/01/05 et le 14/01/05.  
 
 
Comparaison des crues glaciaires de février-mars 2005 et d’août 2005 
Comme exemple, nous avons choisi deux périodes de 20 jours avec de faibles précipitations et 
une amplitude des crues différente, de l’ordre de 2 pour les crues glaciaires entre le mois de 
février/mars et août 2005 (mois dont les crues sont les plus faibles). La relation entre les débits 
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mesurés à la station Los Crespos (QCr) et les débits à la station Humboldt (QHu) est très 
robuste (r2 = 0.85, QHu = 1.251·QCr + 0.148, n=480) au niveau horaire, et elle confirme la 
propagation rapide et peu perturbée, qui permet de superposer les hydrogrammes des deux 
stations par simple translation vers la station Humboldt de la crue glaciaire, par le cours d’eau 
qui sort du glacier Los Crespos. Les coefficients de détermination sont optimisés avec un 
décalage de deux et trois heures, pour les échantillons de février/mars et d’août. 
 
Dans l’échantillon de février/mars (Figure 3.6) on s’aperçoit qu’il y a des crues qui sont 
perturbées par des précipitations, comme par exemple celle du 07/03/05. Si on enlève les 
heures pendant les quelles il y a eu des précipitations, le coefficient de corrélation s’améliore 
encore un peu, mais la différence pour les nouveaux coefficients en comparaison avec ceux de 
l’équation précédente est faible (QHu = 1.242·QCr + 0.147, r2 = 0.87, n=480).  
 
 
Figure 3.6 Echantillon des crues glaciaires, pendant une période de faibles précipitations, du 
20/02/05 au 12/03/05. Débits horaires pour la station Humboldt (trait gros en rouge) et la 
station Los Crespos (trait fin en bleu). Précipitation horaire au pluviographe P09 (axe inversé, 
barres en gris). 
 
Dans le cas de l’échantillon d’août (Figure 3.7) la corrélation est aussi très forte (QHu = 
1.064·QCr + 0.169, r2 = 0.85, n=480). A la différence de l’échantillon des mois de 
février/mars, l’élimination des débits horaires pendant lesquels il y eu précipitation, provoque 
une légère modification du coefficient qui affecte le QCr. Il varie de 1.064 à 1.055, alors que 
les autres coefficients de la corrélation ne changent pas. 
 
Dans les deux cas précédents la variation des coefficients de la droite de régression avec ou 
sans précipitation entre les débits de Los Crespos et Humboldt au niveau horaire serait 
relativement faible, pour la même saison. Cette variation est moins importante dans le cas de 
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l’échantillon d’août, à cause probablement du fait que, pour cet échantillon, il y a eu moins de 
précipitations que pour l’échantillon de février/mars.   
 
 
Figure 3.7 Echantillon des crues glaciaires, pendant une période de faibles précipitations, du 
02/08/05 au 21/08/05. Débits horaires pour la station Humboldt (trait gros en rouge) et la 
station Los Crespos (trait fin en bleu). Précipitation horaire au pluviographe P09 (axe inversé, 
barres en gris). 
 
La reconstitution des débits glaciaires à partir de ce type d’approche devrait prendre en compte 
les variations saisonnières du débit de base et la possible variation des coefficients de 
régression au cours du temps. Même si le coefficient qui multiplie QCr change dans le temps, 
ses variations restent dans l’intervalle d’incertitude (+25%) de la mesure du débit à la station 
Los Crespos. Cependant il faudrait compléter ce type d’analyse avec plusieurs autres 
échantillons, afin que l’on puisse évaluer de façon plus fiable si les variations observées dans 
l’équation correspondent à des modifications du système au cours de l’année ou si elles 
peuvent être attribuées à des variations aléatoires et/ou inexpliquées ou à des erreurs de 
mesure. 
 
Nous avons utilisé cette approche simplement pour mettre en évidence la possibilité d’utiliser 
l’information de la station Humboldt pour calculer la contribution glaciaire en absence de 
précipitations, c’est à dire dans le cas le plus simple. Il faudrait considérer aussi que le temps 
de transmission de la pointe de crue varie au cours de l’année à cause de la variation de la 
vitesse de propagation de la crue entre Los Crespos et Humboldt. Le temps de transmission de 
la pointe de crue devrait être plus important quand la crue est moins importante et vice-versa.  
 
Cette information est intéressante parce que dans les cas où les précipitations influencent 
significativement les débits (voir chapitre 4.3.3), nous pourrons faire l’hypothèse que la 
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propagation de la crue glaciaire continue indépendamment de la précipitation et se superpose à 
la crue glacio-nivale, ceci à cause de la robustesse de la relation trouvée à l’échelle horaire 
pendant les jours sans précipitation. 
 
3.2.1.1 Variations du débit maximal sur la partie englacée du bassin Los Crespos 
 
 
Figure 3.8 Variations du débit maximal (trait noir, axe gauche) sur le bassin Los Crespos, 
précipitation liquides (barres en gris, axe droit interne) et solides (barres en noir, axe droit 
interne) sur le bassin Los Crespos, pluviographe P07 et l’évolution de la ligne de neige sur le 
glacier 15 (points rouges, axe droit externe). La phase des précipitations (solides ou liquides) 
a été déterminée en fonction d'un seuil de température de 0.5 ºC. 
 
Nous avons remarqué dans le chapitre 2.4.2 que le débit maximal nous renseigne sur l’état de 
surface du glacier et sur les conditions météorologiques pour la journée considérée. S’il y a une 
grande surface du glacier exposée (sans couverture de neige e.g. avec une ligne de neige très 
haute) avec des conditions favorables à la fusion (faible albédo, pas de précipitation solide les 
jours précédents, faible nébulosité et vent faible) le volume écoulé sera plus important, comme 
on peut l’observer sur la Figure 3.8, par exemple pour le début du mois de février 2005. La 
ligne de neige s’était établie autour de 5100 m et le débit maximal autour de 0.450 m3 s-1. Les 
précipitations ont été plutôt de type liquide et relativement faibles, donc de façon indirecte on 
pourrait dire aussi que pendant cette époque de l’année, il a fait chaud et qu’il y a eu très peu 
de nébulosité. Juste avant le 15/02/05 il y a eu une chute de neige suffisamment importante 
pour provoquer une diminution du débit à cause de par l’installation d’une couche de neige 
temporaire sur une grande partie du glacier, comme l’a confirmé la descente abrupte de la ligne 
de neige. 
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Les débits et la précipitation ont été mesurés sur le bassin Los Crespos, alors que la ligne de 
neige a été mesurée sur le glacier 15. La forte corrélation (P02 et P08, r2 = 0.7, n = 330 en 
2005) entre la précipitation observée sur les deux glaciers au niveau journalier et la faible 
variabilité horizontale de la température sur la zone d’étude (Hastenrath, 1981) nous permet 
d’extrapoler les observations de la ligne de neige du glacier 15 vers le glacier Los Crespos. 
Ceci a été confirmé par la cohérence de l’analyse comparative avec les débits maximaux. 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Figure 3.9 Comparaison entre a) le débit maximal et le débit moyen journalier, et b) le débit 
minimal et le débit moyen journalier, mesuré à la station Los Crespos pendant l’année 2005. 
 
La réponse du débit glaciaire aux conditions atmosphériques pendant la journée est aussi mise 
en évidence à partir d’une analyse des débits maximal, minimum et moyen. Comme attendu, 
au niveau de la station Los Crespos le débit maximal est fortement corrélé avec le débit moyen 
journalier, étant donné que les crues glaciaires sont contrôlées principalement par les variations 
des paramètres météorologiques qui déterminent la fonte au cours de la journée (de 8h00 à 
17h00). Alors que ce n’est pas les cas pour le débit minimal, pour lequel on observe une 
corrélation très faible avec le débit moyen journalier. Le rapport entre le débit moyen journalier 
et le débit maximal est de 1 à 3, et il est relativement constant pour les fortes et pour les faibles 
valeurs (Figure 3.9). 
 
3.2.1.2 Comparaison des débits maximaux des stations Los Crespos et Humboldt 
La variation du débit maximal à la station Humboldt est partiellement contrôlée (r2 = 0.45) par 
les variations du débit maximal à la station Los Crespos. Cette corrélation augmente si on ne 
considère pas les jours où l’influence de la précipitation perturbe le signal glaciaire (r2 = 0.84). 
Pour diminuer la perturbation de l’influence de la partie non glaciaire (Figure 3.10a) nous 
avons simplement éliminé les débits des jours où la précipitation a été supérieure à 2 mm 
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(Figure 3.10b), en utilisant les valeurs du pluviographe P07.  Sur un total de 330 jours où 
l’information de débit est utilisable en 2005 à la station Humboldt, les jours où la précipitation 
est inférieure à 2 mm représentent 70% des cas (232).  
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Figure 3.10 Comparaison entre a) le débit maximal à la station Los Crespos et le débit 
maximal à la station Humboldt, et b) le débit maximal à la station Los Crespos et le débit 
maximal à la station Humboldt sans les valeurs correspondant aux jours avec une 
précipitation supérieure à 2 mm. La ligne représente la droite de pente 1. 
 
La séparation des débits maximaux en deux échantillons, avec et sans précipitation, nous 
permet d’apercevoir la robustesse du phénomène de la transmission de crue. Les points 
correspondant aux jours avec une précipitation inférieure à 2 mm se placent de façon 
pratiquement parallèle à la droite de pente 1, ce qui suggère une bonne conservation du volume 
pendant la propagation de la crue, autrement dit des pertes d’eau glaciaire probablement faibles 
dans le lit de la rivière.     
 
3.2.2 Séparation du débit provenant de la partie non englacée du bassin 
Humboldt 
 
Afin d’identifier l’apport direct des précipitations de la partie non englacée du bassin nous 
allons regarder en parallèle l’information des stations hydrologiques Los Crespos (régime 
glaciaire) et Humboldt (régime glaciaire et pluvial). Dans les parties précédentes (cf 3.2.1) on 
avait mis en évidence la transmission directe des crues issues de la fonte de neige/glace en 
absence de précipitations. Maintenant nous allons explorer la possibilité de quantifier la 
capacité de production d’écoulement de surface de la partie non englacée du bassin. 
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L’observation des variations des débits maximaux et minimaux permet d’identifier des 
différents compartiments du système, en remarquant que le régime hydrologique pluvial et le 
régime glaciaire (fonte de neige/glace) sont anticorrélés. Il est donc possible d’étudier des cas 
isolés pendant lesquels l’apport glaciaire a été minimal et essayer de regarder en détail les 
crues générées principalement par la pluie sur la partie non englacée du bassin. Cette 
information est utile pour isoler et interpréter les modes de fonctionnement de chacun des 
éléments contributifs du débit (partie englacée du bassin versus partie non englacée), soit dans 
le cadre de la quantification de la ressource en eau soit en terme de modélisation hydrologique 
et d’analyse des processus d’écoulement.  
 
3.2.2.1 Comparaison de l’amplitude des crues sur les parties englacée et non englacée du 
bassin Humboldt 
 
Nous avons utilisé l’amplitude de la crue journalière pour identifier l’influence du régime 
glaciaire sur le régime de la station Humboldt. On remarque dans la Figure 3.11 qu’en général, 
dans le cas de ces deux stations, l’amplitude de la crue, définie comme la différence entre débit 
maximal et débit minimal, est maximale au début de l’année et elle est minimale autour de juin 
et juillet. L’amplitude de la crue glaciaire est du même ordre de grandeur pour les deux 
stations, ce qui s’explique par la transmission rapide de la crue de la station Los Crespos à la 
station Humboldt, mise en évidence dans le chapitre 3.2.1. 
 
Ce comportement est perturbé par la présence des précipitations qui déclenchent des crues 
d’origine pluviales sur la partie non englacée du bassin. Comme par exemple pendant les 
événements 1 et 2 de la Figure 3.11 où le débit maximal à la station Humboldt réagit de façon 
très nette à la pluie (Figure 3.11b). Alors que, pendant les événements 1 et 2 les chutes de 
neige successives pendant quelques jours arrivent à empêcher de façon très nette l’apport en 
eau depuis la partie glaciaire du bassin Los Crespos (Figure 3.11a). 
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Figure 3.11 Evolution temporelle a) du débit maximal (trait fin en noir), minimal (trait gros en 
noir), précipitations liquides (barres en gris) et solides (barres en noir) sur le bassin Los 
Crespos ; b) du débit maximal (trait fin en noir), débit minimal (trait gros en noir) et 
précipitations liquides (barres en gris) sur le bassin Humboldt. Les ovales signalent les 
événements retenus pour le calcul des coefficients de ruissellement. 
 
En terme de débit minimal on observe que l’amplitude des variations à la station Humboldt est 
plus importante qu’à la station Los Crespos. Le débit minimal à la station Humboldt montre 
une faible variabilité au niveau saisonnier par rapport à la saisonnalité du débit maximal.  Le 
débit minimal à la station Humboldt est plus important entre avril et juin, ce qui pourrait être 
considéré comme une réponse lente de l’aquifère du bassin Humboldt aux pluies. Par contre on 
observe que le débit de base et donc qu’une partie de l’écoulement souterrain est très sensible 
aux forts épisodes de précipitations liquides avec un temps de réponse rapide, de l’ordre de la 
journée. Ceci pourrait être expliqué par l’existence de zones dont les aquifères pourraient être 
connectés avec les cours d’eau et qui réagissent rapidement aux précipitations grâce à des 
conditions favorables (concentration de l’apport dû à la topographie, existence de résurgences) 
qui conduisent à la saturation du sol des bas fonds et de certaines zones privilégiées. 
 
3.2.2.2 Calcul du coefficient de ruissellement superficiel 
 
L’analyse consiste simplement à isoler les événements pluvieux indiqués comme 1, 2 et 3 dans 
la Figure 3.11b, afin de calculer le coefficient de ruissellement superficiel (lame écoulée/lame 
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précipitée), avec l’objectif d’avoir une première approximation de la capacité de production en 
eau de la partie non glaciaire. 
 
L’analyse est basée sur les hypothèses suivantes : 
• La précipitation est supposée homogène sur toute la superficie non englacée du bassin 
Humboldt. Cette hypothèse est appuyée sur le fait que la corrélation linéaire, au niveau 
journalier, entre les pluviographe P07 (4520 m) et les pluviographes de son voisinage 
(P08 4700 m et P09 4200 m, ) est très forte (r2 = 0.76 et r2 = 0.73 respectivement). On 
utilisera les données du pluviographe P09, en supposant qu’il est représentatif du 
comportement général de la précipitation sur l’ensemble du bassin Humboldt, car son 
altitude est proche de l’altitude moyenne de la zone non englacée du bassin. La 
précipitation devrait être sous-estimée, étant donnée que la rive gauche du bassin est 
plus exposée que la partie droite aux flux d’humidité provenant de l’Amazonie. Les 
nouveaux pluviomètres (P10 et P11, installés en 2006) montrent l’existence d’une 
diminution de 30% entre le P09 et le P11, cependant les observations sont encore 
insuffisantes pour confirmer ces gradients. Nous avons donc décidé de maintenir 
l’hypothèse de l’homogénéité spatiale de la précipitation et d'utiliser le pluviographe 
P09.  
• Pour calculer la lame ruisselée, les volumes horaires sont distribués en considérant 
toute la superficie non englacée du bassin, même s’il y a des zones identifiées comme 
préférentielles (bas fonds et/ou imperméables) pour la production de ruissellement de 
surface.  
• En absence de contribution glaciaire importante, le débit issu de la transformation de la 
pluie en ruissellement superficiel est supposé égal à la différence entre le débit horaire 
observé et la valeur minimale de la journée considérée. Le débit de base est considéré 
constant au cours de la journée et il est assimilé au débit minimal du jour.  
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Figure 3.12 Crues pluviales. Événement 1, crue du 29 au 30 juin 2005. Débit moyen horaire à 
la station Humboldt (trait gros en gris), débit moyen horaire à la station Los Crespos (trait fin 
en noir), différence des débits entre Humboldt et Los Crespos (trait gros en noir) et la 
précipitation horaire au pluviographe P09 (barres grises). 
 
Ensuite le débit résultant de la réponse hydrologique de la partie non englacée est assimilé de 
façon grossière à la différence entre le débit de la station Humboldt et le débit de la station Los 
Crespos (QHu-QCr, Figure 3.12), que l’on suppose transmis vers la station Humboldt à 100%. 
Finalement on doit soustraire à la différence QHu-QCr le débit minimal de la station Humboldt 
pour la période correspondante. A partir de cette information on peut proposer une première 
estimation du coefficient de ruissellement de surface pour la partie non englacée du bassin 
Humboldt. 
 
Le tableau 3.3 présente les caractéristiques physiographiques du bassin Humboldt et des 
principales unités du bassin, zone englacée et non englacée.  
 
Tableau 3.3 Caractéristiques physiographiques des principales unités du bassin Humboldt.  
Unité     ST (km2)     Sgl (km2)        % gl    Limt. Sup.     Limt. Inf. 
Humboldt 14.2 1.98 14 5760 4010 
Englacé 1.98 1.98 100 5760 4750 
Non englacé 12.2                0.0       0.0 4890 4010 
 
Finalement nous n’avons retenu que 3 événements pluvieux en 2005 à partir de la prospection 
de la Figure 3.11b. Rappelons que comme nous l’avions indiqué précédemment dans la Figure 
3.11b on s'aperçoit que pour les périodes signalées avec les ovales, l’apport glaciaire (débit à la 
station Los Crespos) est minimal à cause des chutes de neige, alors que l’apport issu de la 
transformation de la pluie en débit est mis en évidence de façon très nette par les très forts 
débits observés à la station Humboldt. De la même façon, pendant ces événements on observe 
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une réponse très rapide de l’aquifère, qui provoque des variations du débit minimal à la station 
Humboldt.  
 
Les résultats obtenus montrent que le coefficient de ruissellement pour les événements 
considérés varie entre 7.3% et 15% (Tableau 3.4). L’événement 1 a été divisé en deux étant 
donné qu’il y a une interruption très nette de la précipitation entre le 29/06/05 et le 30/06705. 
Si on considère la variation du coefficient de ruissellement pour les 3 événements séparément 
(1, 2 et 3) on arrive à expliquer 74% de la variance à partir du débit de base. On a essayé, sans 
que cela améliore quoi que se soit, de séparer l’événement 1 en deux (Figure 3.12 et tableau 
3.4). L’événement 2 met en évidence la sensibilité du volume ruisselé aux conditions 
d’humidité du sol précédentes, étant donné qu’on constate un débit de base plus important, 
avec une différence positive de l’ordre de 50 l s-1 entre l'événement 2 et les autres (Figure 
3.13). On s'aperçoit aussi que la quantité globale de précipitation est moins importante pour 
l’événement 2 que pour l’événement 1, cependant le coefficient de ruissellement est plus 
important, probablement à cause de conditions initiales plus favorables comme on l’avait 
mentionné précédemment.   
 
Il est évident que le nombre de crues analysées n’est pas suffisant pour établir une analyse 
robuste, cependant nos résultats sont cohérents avec des travaux précédents (e.g. Perrin et al., 
2001, Poulenard et al., 2001 Zehetner et Miller, 2006, entre autres) réalisés dans la région sur 
des bassins versants non englacés, où le coefficient de ruissellement varie entre 1% et 20% sur 
des bassins situés autour de 4000 m d’altitude. 
 
Tableau 3.4 Coefficient de ruissellement superficiel correspondant à la partie non englacée du 
bassin Humboldt pour les événements 1, 2 et 3. 
# Début Fin Qb (m3 s-1) Vol. (m3) Le (mm) Lp (mm) kr (%) 
1 28/06/05 18 :00 01/07/05 08 :00 0.127 56539 4.6 58.0   7.6 
1a 28/06/05 18 :00 30/06/05 03 :00 0.127 26592 2.2 35.2   7.3 
1b 30/06/05 04 :00 01/07/05 08 :00 0.228 29947 2.5 22.9   8.2 
2 19/07/05 08 :00 21/07/05 18 :00 0.178 35424 2.9 19.4 14.9 
3 26/12/05 10 :00 28/12/05 23 :00 0.149 23828 2.0 28.1   7.6 
 
L’information produite ne permet pas conclure sur le fonctionnement hydrologique de la partie 
non englacée, même si le résultat obtenu sur les coefficients d’écoulement suggère un 
comportement semblable au fonctionnement observé sur d’autres bassins de montagne en 
contexte volcanique (Perrin et al., 2001). La capacité de production de ruissellement de surface 
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serait faible dans les zones où la pente est plus importante à cause, entre autres choses, de la 
grande perméabilité du sol. Alors que la capacité de production serait concentrée dans les bas-
fonds où les conditions topographiques et la proximité de la nappe favorisent la saturation du 
sol.  
 
Les photos de la Figure 3.14 présentent des évidences de saturation de zones souvent situées 
dans les bas fonds et les zones de faible relief de la partie non englacée du bassin. La sortie de 
terrain du 18/01/07 a eu pour objectif d’explorer les zones favorables à la saturation le long des 
cours d’eau. Ces zones ont été identifiées précédemment à l’aide du modèle numérique de 
terrain du bassin et discussions avec le personnel de l’EMAAP-Q. Cette information nous a 
permis de localiser les deux cours d’eau principaux et pérennes du bassin Humboldt. Dans la 
carte de pentes (Figure 3.15) on s’aperçoit que les cours d’eau suivent de zones de faible pente 
par rapport aux flancs des versants plus abrupts qui les entourent. Dans la partie plus basse du 
bassin, les zones à faibles pentes sont hydrauliquement connectées au cours d’eau.  
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Figure 3.13 Evénement 2, crue du 19 juillet au 21 juin 2005. Débit moyen horaire à la station 
Humboldt (trait gros en gris), débit moyen horaire à la station Los Crespos (trait fin en noir), 
différence des débits entre Humboldt et Los Crespos (trait gros en noir) et la précipitation 
horaire au pluviographe P09 (barres en gris). 
 
3.2.2.3 Reconnaissances de terrain 
 
Nous avons cherché, lors de notre reconnaissance de terrain les zones potentiellement 
saturables qui favorisent l’occurrence des crues pluviales (e.g. Beven et Kirby, 1979).  
Pendant les missions précédentes on avait reconnu les cours d’eau depuis leur naissance, au 
pied du glacier. L’information topographique, récoltée avec l’aide d’un GPS, parfois en mode 
« navigation » (précision de 10 m), parfois en mode différentiel (précision de 0.5 m), a permis 
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de préciser les limites du bassin, ainsi que la localisation des cours d’eau. C’était nécessaire, 
car la qualité du premier MNT (1960), que nous avions utilisé au début avait une précision 
insuffisante. Le MNT de la Figure 3.15 est plus récent (2005) et a été obtenu par l’EMAAP-Q 
à partir d’une restitution d’images ASTER avec une précision de 10 m. 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Figure 3.14 Reconnaissance de terrain du 08/12/06 ayant pour objectif l’identification de 
zones potentiellement saturables. a) évidence de résurgences, b) évidence de saturation dans 
une zone de faible pente, c) ruissellement superficiel, d) ruissellement superficiel dans une 
zone de faible pente et e) cours d’eau alimenté par le ruissellement superficiel. Voir figure 
3.15 pour la localisation de ces sites. 
 
La sortie du 08/12/06 effectuée sous la pluie, nous a permis de constater sur le terrain 
l’existence du ruissellement de surface, de nombreuses zones saturées et la présence de 
résurgences. Dans la Figure 3.14a on aperçoit des phénomènes de résurgence rive gauche du 
cours d’eau principal, dans une zone de rupture de pente. Dans la Figure 3.14b on aperçoit une 
zone, en aval du point 3.14a, où se forment de nombreuses flaques d’eau et petites mares. 
Signalons que les zones de bas-fonds que nous avons vues ne représentent qu’une faible partie 
de la superficie du bassin Humboldt, mais leur rôle est probablement important dans 
l’explication des processus hydrologiques. Dans les photos 3.14c, 3.14d et 3.14e on aperçoit la 
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formation d’un cours d’eau dans un bas-fond alluvial du bassin. Pendant ce jour et les jours 
précédents il y a eu de nombreuses précipitations successives.  
 
 
Figure 3.15  Carte de pentes (%) pour les bassins Los Crespos, Humboldt et 15. Sur l’affluent 
Rive Gauche, la croix rouge "a" correspond au site de résurgences. "b" correspond au site 
favorable à la formation de flaques d’eau. Les points ("c"," d" et "e") sont les sites où le 
ruissellement de surface ont été observés (Figure 3.14). Le point correspondant à la 
confluence des rivières est identifié avec la lettre "j". Le MNT a été obtenu à partir d’une 
image ASTER de 2006. Source : l’EMAAP-Q. 
 
3.2.2.4 Calcul du débit glaciaire à partir de l’information de la station Humboldt 
Nous avons utilisé l’information de la station Humboldt pour obtenir une série de débits 
glaciaires indépendante de celle de la station Los Crespos (Figure 3.16). Pour cela nous avons 
procédé de la façon suivante : d’abord, sachant que le débit de base varie au cours de l’année 
on a déterminé le débit minimal pour chaque jour, et ensuite on a calculé le débit glaciaire 
comme la différence entre le débit moyen horaire à la Humboldt et le débit minimal du jour 
correspondant, qui a été considéré constant au cours de toute la journée.  
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Figure 3.16 Evolution temporelle du débit glaciaire mensuel calculé à partir des données de la 
station limnimétrique Humboldt (trait épais noir avec cercles), du débit observé à la station 
limnimétrique Los Crespos (trait fin noir avec carrés). Les traits fins en noir représentent 
l’incertitude (+25% ) sur la mesure du débit glaciaire à la station limnimétrique Los Crespos. 
 
 
 
Figure 3.17 Comparaison du débit glaciaire observé à la station Los Crespos et du débit 
glaciaire estimé à partir des débits de la station Humboldt. La ligne représente la droite de 
pente 1.   
 
Ce calcul prend en compte la variation saisonnière du débit de base, par contre on a introduit 
une erreur à cause de la fonte de neige dans la partie haute du bassin que l’on ne peut pas 
différencier de la fonte du glacier. De cette manière on obtient une approximation grossière du 
débit glaciaire à partir des données horaires à la station Humboldt, située à 4000 m d’altitude. 
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Ensuite, nous avons calculé le débit moyen glaciaire mensuel, afin de le comparer avec les 
débits observés à la station Los Crespos (Figure 3.17, QCr = 0.78·QglHu + 0.013, r2=0.82, n 
= 15).  
 
Le calcul permet de proposer une estimation des crues glaciaires et de la ressource en eau 
glaciaire à partir des débits de la station Humboldt. Notons que la plupart du temps les débit 
glaciaires calculés à partir de la station Humboldt se retrouvent à l’intérieur de la bande 
d’incertitude  (+ 25%) du débit glaciaire mesuré à la station limnigraphique Los Crespos. Le 
calcul du débit glaciaire pour la période observée est d’une part sur-estimé parce que nous 
n’avons pas supprimé les jours perturbés par l’apport complémentaire de la précipitation, 
d’autre part sous-estimé parce qu’une partie du débit de base provient probablement de 
résurgences d’eau glaciaire infiltré en amont.   
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3.3 QUANTIFICATION DE LA RESSOURCE EN EAU GLACIAIRE 
Nous avons vu dans le chapitre 3.2 que l’hétérogénéité du contexte strato-volcanique de 
l’Antizana pourrait poser des difficultés pour l’extrapolation des résultats obtenus à partir de 
mesures hydrologiques. D’où la nécessité de comparer les approches glaciologique et 
hydrologique afin d’estimer la capacité de production potentielle et effective des bassins 
versants partiellement englacés. 
Dans ce chapitre, en guise de conclusion, nous allons reprendre et commenter les tentatives que 
nous avons faites pour quantifier la ressource en eau glaciaire à partir de la comparaison des 
mesures glaciologiques et hydrologiques, mais maintenant à l’échelle de temps interannuelle. 
Nous comparerons ensuite les résultats sur la quantification de la ressource en eau glaciaire, 
obtenus en Equateur dans un contexte strato-volcanique, avec ceux obtenus par Pouyaud et al. 
(2005) au Pérou, sur un socle cristallin imperméable, où les pertes dues à la faible capacité 
d’infiltration profonde seraient beaucoup moins importantes qu’en Equateur. 
 
D’abord il faut remarquer que le glacier 15 constitue une référence en termes de 
développement de méthodologies hydro-glaciologiques pour le suivi de glaciers, grâce à la 
quantité et la qualité de l’information produite dans le cadre du programme ORE. Les 
méthodes développées sur le glacier 15 ont été validées, voire améliorées, sur le glacier 12 
grâce à la bonne qualité des mesures hydrologiques, même si la durée de nos séries est très 
courte (deux ans et demi).   
Pouyaud et al. (2005) ont utilisé des mesures hydrologiques sur des bassins versants avec une 
grande gamme de taux englacement Cgl pour évaluer la capacité de production de ces bassins, à 
l’aide d’indicateurs de la capacité de production tels que la lame écoulée Le (rapport entre le 
volume écoulé à l’exutoire du bassin et sa superficie totale S, en m), le coefficient 
d’écoulement kepn (rapport entre Le et la précipitation moyenne P sur le bassin). Certains 
bassins versants engendrent des valeurs de kepn supérieures à 1 et présentent donc un bilan 
hydrologique excédentaire, ce qui suggère l’existence d’un apport complémentaire provenant 
de la perte de volume glaciaire. De la même façon le déficit d’écoulement De (différence entre 
la précipitation moyenne P sur le bassin et Le, en m) donne des indications par rapport aux 
entrées et sorties du bilan hydrologique. Des valeurs du De négatives mettent en évidence 
l’apport supplémentaire dû à la diminution du volume glaciaire, c’est-à-dire que les entrées 
sont inférieures aux sorties. 
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Afin d’établir la relation entre le taux d’englacement et la capacité de production des bassins 
versants partiellement englacés en Equateur, sur le volcan Antizana, nous avons essayé de 
compléter la faible quantité d’information hydrologique avec l’information glaciologique. 
Dans le cas du glacier 15 on dispose de 10 ans de mesures glaciologiques (1995-2005), alors 
que sur le glacier 12 on ne dispose que d’un an. En 2005 le glacier 15 présente un bilan de 
masse spécifique moyen de -789 mm an-1 alors que celui du glacier 12 est de -1082 mm an-1, et 
que la moyenne sur 10 ans pour le glacier 15 est de -627 mm an-1. A partir de cette 
information, et en utilisant le même principe appliqué au niveau mensuel dans le chapitre 
3.1.1.1, nous avons calculé la lame de fusion annuelle LF et nous avons estimé la capacité 
potentielle de production des glaciers. Pour obtenir le débit issu de la fonte, la lame de fusion 
LF est multipliée par la superficie englacée du bassin Sgl.      
 
Tableau 3.5 Ressource en eau et taux d’englacement des sous-bassins du volcan Antizana 
Nom du  
sous-bassin Bn (mm) 
Sb 
(mm) 
S 
(km2) 
Sgl 
(km2)
 
Cgl 
Sngl 
(km2)
Q 
(L s-1)
P 
(mm) 
Le 
(mm) 
kenp 
 
De 
(mm) 
Hypsométrie 
         (m) 
QHu-QCr(a)   n/d   n/d 12.9 0.0 0.00 12.9 180   855   439 0.51  416   4010 – 4750 
Diguchi(b)   n/d    n/d 11.0 0.0 0.00 11.0 146   757   419 0.55  338   3935 – 4170 
Antizana(b)   n/d   n/d 46.4 3.9 0.08 42.5 689   773   468 0.61  305   3920 – 5760 
Humboldt(a)   n/d   n/d 15.1 2.2 0.15 12.9 236   757   492 0.65  265   4010 – 4750 
Limni 15(c, d)   n/d   n/d  1.4 0.7 0.53  0.6   16 1020   368 0.36  652   4520 – 5760 
Los Crespos(a)   n/d   n/d  2.4 1.6 0.67  0.8   56   953   736 0.77  217   4750 – 5760 
Glacier 15(c, d) -627  362  0.7 0.7 1.00  0.0   29 1020 1285 1.26 -265   4850 – 5760 
Glacier 12(a) -1082  320  1.6 1.6 1.00  0.0   87   953 1715 1.80 -762   4750 – 5760 
Bn : bilan net spécifique interannuel; Sb : Sublimation ; S : superficie totale du bassin ; Sgl : superficie glaciaire 
du bassin ; Cgl : taux d’englacement ; Sngl : superficie non englacée ; Q : débit interannuel ; P : précipitation 
interannuelle ; Le : lame écoulée interannuelle ; kepn : coefficient d’écoulement interannuel; De : déficit 
d’écoulement interannuel. 
(a) pour l’année 2005 
(b) pour la période 1951-1991, données de l’EMAAP-Q 
(c) pour la période 1995-2005 
(d) d’après Favier et al. (2008) 
 
Les estimations des débits issus de la fonte à partir des données glaciologiques ont été 
complétées par les débits des stations hydrologiques limni 15, Los Crespos, Humboldt et ainsi 
que par les données hydrologiques de la compagnie d’eau potable (EMAAP-Q). Cette 
compagnie dispose d’un réseau de mesures hydrologiques discontinues dans le temps 
(jaugeages occasionnels à la fin du mois), que nous avons utilisé pour avoir un premier aperçu 
de l’état de la ressource glaciaire au niveau du massif du volcan Antizana. Les points des 
mesures Antizana (Cgl = 0.08) et Diguchi (Cgl = 0.0) (Figure 3.18) intéressent le projet La 
Mica-Quito-Sur (alimentation en eau et production d’énergie hydroélectrique). Nous avons 
aussi crée la série fictive « Humboldt non englacé », qui est la différence entre le débit á la 
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station Humboldt et le débit à la station Los Crespos (QHu-QCr), en reprenant l’analyse du 
chapitre 3.3, dans lequel nous avions mis en évidence la possibilité de séparer le débit glaciaire 
à partir des données des stations Humboldt et Los Crespos.  
 
Figure 3.18 Carte des bassins versants utilisés dans le calcul du coefficient d’écoulement. 
 
La ligne grise en trait discontinu de la Figure 3.19 représente la capacité de production de 
bassins versants partiellement englacés au Pérou (Pouyaud et al., 2005), cette courbe à été 
obtenue à partir de séries de données hydrologiques et météorologiques d’une durée de 40 ans 
(1951-1991). La ligne noire en trait continu représente la relation kepn-Cgl établie pour la zone 
du volcan Antizana. Les points marqués comme glacier 15 et glacier 12 correspondent aux 
valeurs obtenues à partir de l’information glaciologique. Ils représentent la capacité potentielle 
de ces deux glaciers. La capacité de production du glacier 12 est supérieure (1.8) à celle du 
glacier 15 (1.26). Ceci pourrait s’expliquer parce que la taille du glacier 15 est plus petite, mais 
aussi parce qu’actuellement le front du glacier 12 descend jusqu’à 4750 m alors que le front du 
glacier 15 ne descend que jusqu’à 4850 m ; la fraction inférieure du glacier 12 est soumise aux 
conditions de fusion plus intenses est plus importante pour le glacier 15.  
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Figure 3.19 Relation entre le coefficient d’écoulement kepn et le taux d’englacement Cgl. Le 
trait discontinu en gris représente la capacité de production des bassins versants partiellement 
englacés au Pérou (modifié d’après Pouyaud et al., 2005). Le trait continu en noir représente 
la capacité potentielle de production des bassins partiellement englacés en Equateur sur le 
volcan Antizana. Les points Los Crespos et limni 15 n’ont pas été pris en compte pour le calcul 
de la relation pour l’Equateur. 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Figure 3.20 Limite de glaciers sur le volcan Cotopaxi. L’extension des glaciers de la partie est 
du volcan est plus importante que celle des glaciers de la partie ouest. Le volcan Cotopaxi se 
trouve à 40 km en direction sud-ouest du volcan Antizana. 
 
Comme attendu les données hydrologiques mettent en évidence l’existence de pertes. Elles 
seraient plus importantes dans le bassin du glacier 15 (limni 15) que dans le bassin du glacier 
12 (Los Crespos). Ces valeurs n’ont pas été considérées pour calculer la relation kepn-Cgl en 
Equateur. La relation est comparable à celle de Pouyaud et al. (2005), même si cette dernière a 
été entièrement obtenue à partir des données hydrologiques. La droite de Pouyaud et al. (2005) 
pourrait être considérée comme une enveloppe supérieure, étant donné qu’elle a été obtenue 
Est Ouest 
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dans un contexte géologique imperméable, alors qu’en Equateur l’hétérogénéité spatiale du 
contexte strato-volcanique implique la possibilité de pertes par infiltration, mise en évidence 
par les mesures hydrologiques (Favier et al., 2008). . 
 
L’information utilisée pour obtenir la droite kepn-Cgl en Equateur est insuffisante. En 
conséquence celle que nous présentons ici n’a qu’un caractère exploratoire. De plus, les 
périodes d’observation sont différentes. Donc les conclusions devront être confirmées ou 
infirmées à l’aide de nouvelles informations, hydrologiques, glaciologiques ou à l’aide de la 
reconstitution aéro-photogramétrique des variations de volume des glaciers. Dans le dernier 
cas, ce type d’information pourrait contribuer à améliorer les connaissances sur l’hétérogénéité 
spatiale de la réponse des glaciers aux variations du climat. Comme par exemple dans la Figure 
3.20 où on observe de façon très nette que les glaciers de la partie Est du volcan Cotopaxi sont 
plus grands que ceux de la partie Ouest, à cause de l’apport direct d’humidité (précipitations) 
depuis l’Amazonie (Hastenrath, 1981). Ceci est aussi valable dans le cas du volcan Antizana. 
Cet aspect doit aussi être pris en compte pour l’estimation de la ressource en eau de la partie 
Est du volcan Antizana où il est prévu de construire une partie des prises d’eau du projet Ríos 
Orientales. Ces glaciers ont une taille plus importante, ils reçoivent des précipitations plus 
importantes donc l’état de surface du glacier devrait être moins favorable à la fusion, et ils sont 
protégés de la radiation solaire par une nébulosité plus importante. Tous ces facteurs limitent la 
fusion. De plus ils reçoivent directement le vent de l’est (alizés) ce qui pourrait provoquer une 
sublimation plus importante, aussi au détriment de la fusion. Toutes ces conditions engendrent 
des glaciers plus importants qui pourront assurer une régulation du régime hydrologique 
pendant une période de temps plus importante par rapport aux glaciers du flanc Ouest. Ces 
hypothèses sont à confirmer ou infirmer par des mesures de terrain hydrologiques et 
météorologiques sur la partie basse des glaciers du flanc Est de l’Antizana où les conditions 
climatiques sont visiblement différentes. 
 
Le coefficient d’écoulement des bassins non englacés serait de l’ordre de 0.55. Ces résultat est 
en accord avec la valeur maximale de 0.6 proposé par Andrade (1996) pour la même zone 
d’étude et pour la période de 1980 à 1990. Cependant ces valeurs ne peuvent pas être 
considérées comme définitives dans le cas de bassins faiblement englacés, étant donné que ces 
valeurs peuvent aussi être influencées par la résurgence d'eau infiltrée en amont.  
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3.4 CONCLUSION DU CHAPITRE 3 
Dans le chapitre 3.1 nous avons vu que : 
 
i) Les données glaciologiques permettent de calculer la capacité potentielle de 
production en eau du glacier. 
ii) Le débit du bassin fortement englacé (Los Crespos, 2.4 km2 avec 67% 
d’englacement) constitue la capacité effective de production en eau, et il est 
différent du débit potentiel. 
iii) La différence (30% en moyenne) entre les débits potentiel et effectif pourrait 
s’expliquer par pertes par infiltration dans le système (bassin versant fortement 
englacé), au niveau du glacier, à cause du contexte strato-volcanique. 
iv) Le calcul du débit potentiel pourrait être raffiné en prenant en compte le fait que la 
surface d’ablation varie au cours de l’année.  
 
Dans le chapitre 3.2 nous avons vu que : 
 
i) Il est possible de calculer le débit glaciaire à partir des données de la station 
Humboldt de façon très fiable pour les périodes sans précipitation, car la 
configuration du bassin permet que le débit glaciaire soit conduit sans trop de 
pertes, de la station Los Crespos à la station Humboldt. 
ii)  La contribution en eau provenant du ruissellement superficiel des précipitations 
serait de l’ordre de 10 %. Cette contribution proviendrait des zones favorables à la 
saturation, à cause de leur pente faible et de leur situation en bas de versant. On 
observe d'ailleurs des résurgences (produit de l’infiltration en amont) dans cette 
zone du bassin. 
 
Dans le chapitre 3.3 nous avons vu que : 
i) Le coefficient d’écoulement des bassins versants dont une partie de leur surface est 
englacée est affecté par l’influence du glacier. Cette influence diminue au fur et à 
mesure qu’on s’éloigne du glacier. Comme conséquence aussi de la diminution du 
pourcentage de l’englacement. Cependant les informations disponibles sont 
insuffisantes et ne permettent pas d’arriver à une conclusion définitive. Les 
coefficients d’écoulement interannuel des zones non-englacées sont probablement 
de l’ordre du 55% (en prenant en compte tous les écoulements, superficiel et 
souterrain). Ceci est confirmé par les observations réalisées sur le bassin non 
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englacé du Rio Diguchi, (tableau 3.5).  Cependant ce résultat n’est pas définitif 
étant donné que les débits de ces bassins peuvent être perturbés par la résurgence 
d’infiltrations ayant eu lieu en amont, provoquées par les variations de perméabilité 
du contexte strato-volcánique. 
L’apport en eau des glaciers doit varier en fonction de l’orientation du glacier. Par exemple, les 
conditions climatiques (précipitations et nébulosité plus importantes) font que les glaciers 
orientés vers l’est sont plus développés. 
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4 MODELISATION HYDRO-GLACIOLOGIQUE : ETUDE DE 
L’EVOLUTION DE L’APPORT GLACIAIRE ENTRE 1999 ET 
2006 
 
 
Figure 4.1 Apport glaciaire au niveau de la station Humboldt. Le trait continu représente 
l’apport glaciaire journalier en % à une altitude de 4000 m pour l’année 2005. Les carrés 
représentent l’apport glaciaire moyen mensuel pour la période de 2000 à 2005 (axe gauche). 
Les barres représentent les précipitations (axe droit inversé).  
 
Cette étude a pour objectif d’explorer la possibilité d’utiliser les données météorologiques de la 
station ORE GLACIOCLIM comme entrée d’un modèle hydro-glaciologique pour simuler les 
débits d’origine glaciaire et quantifier l’apport glaciaire.  
La Figure 4.1 montre la variabilité journalière de l’apport glaciaire au régime hydrologique 
d’altitude de la station hydrologique Humboldt. Cet apport varie entre plus de 40% et moins de 
5% pour l’année 2005, et serait de 26% en moyenne annuel (Cáceres et al., 2006). Au niveau 
saisonnier l’apport est maximal au début de l’année (30%) et minimal (10%) entre juin et août, 
pour la période de 2000 à 2005. La moyenne mensuelle sur la période de novembre 1999 à 
décembre 2006 serait du 22%, cette valeur pourrait atteindre 30% ou 40% si la totalité de l’eau 
infiltrée au niveau du glacier ressort avant de la station hydrologique Humboldt. Cet scénario 
est moins important que le scénario d’une contribution de 50% proposé par Vergara et al. 
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(2005) au niveau de la station Humboldt, en effet on n’est pas capable la partie de l’eau 
infiltrait qui ressortirait sans l’aide de traceurs environnementaux.    
 
Les outils de modélisation que nous développeront seront appliqués pour évaluer la 
disponibilité de la ressource en eau issue de la fonte de la neige et de la glace sur un bassin 
fortement englacé (4500 m), et son influence en aval (4000 m) sur le régime hydrologique 
d’altitude. 
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4.1 MODELE DE FONTE CONCEPTUEL (MC) AU PAS DE TEMPS 
MENSUEL SUR LE GLACIER LOS CRESPOS SUR LA PERIODE DE 
JANVIER 2005 A DECEMBRE 2006 
 
L’outil de modélisation hydro-glaciologique doit être adapté aux conditions climatiques 
particulières (faible variabilité de la température et de la précipitation) du site d’étude (région 
tropicale interne) qui déterminent la réponse caractéristique (présence des débits issus de la 
fonte tout le long de l’année avec une faible saisonnalité) de ce type de glaciers. Le modèle 
doit être simple et suffisamment robuste pour être transposé ensuite sur d’autres bassins 
versants faiblement équipés en instruments de mesure.  
 
4.1.1 Description du modèle conceptuel (MC) et application au bassin 
versant du glacier Los Crespos  
 
 
 
Figure 4.2 Diagramme du modèle MC. Inspiré dans le modèle ITGG-R 2.0 d’après Juen 
(2006). 
 
La structure de ce modèle a été conçue pour simuler les débits mensuels d’un bassin de 
montagne fortement englacé dans la région tropicale interne. Ce modèle simule les processus 
de génération d’eau qui sont principalement reliés à la fonte de neige et de glace sur la partie 
englacée (Surface glaciaire, Sg) du bassin (Favier, 2001). Alors que l’apport du ruissellement 
superficiel sur la partie non englacée (Sng) du bassin, située en aval du glacier, est 
SWinc, LWinc, TORE, 
u500hPa, Rh500hPa, T500hPa 
P 
Sgp 
ΔQ = SWinc z·(1-α)+LWinc-LWref+LE 
qg = (1-kp)·(QRn-QSb) 
Sng 
Kr, (1-kr)·Kb, qbo 
P pluie 
Qt = qg + qngs + qbvar + qbo 
qg 
qngs qbvar qbo 
Sublimation 
(QSb) ETR 
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probablement très faible à cause de la grande conductivité hydraulique du sol (e.g. Zehetner et 
Miller, 2006) et de la faible intensité des précipitations (e.g. Sarmiento, 2000 ; Buytaert et al., 
2006b). Les variations de l’apport souterrain (peut-être en partie glaciaire) seront considérées 
de façon très grossière (voir plus bas), à cause de sa faible variation et de la difficulté que nous 
avons à séparer les apports issus de la fonte de neige et glace de la partie apportée par 
l’infiltration des précipitations. Finalement, le débit total est constitué par l’addition des 
apports individuels de chaque compartiment. Nous n’avons pas introduit de décalage temporel 
à l’aide de réservoirs (Figure 4.2).  
 
4.1.2 Calcul de la fonte sur la partie englacée du bassin 
 
La fonction de production appliquée sur la Sg correspond à une simplification de l’équation du 
bilan d’énergie, déjà simplifié par les auteurs des études précédentes sur les glaciers tropicaux 
(Wagnon, 1999 ; Sicart, 2002 ; Favier, 2004 ; Juen, 2006). 
 
LEHRnQ ++=Δ   Eq. 4.1 
 
On considère dans une première approche que la fonte de neige et glace est principalement 
contrôlée par le rayonnement net :  
 
LWémiLWincSWrefSWincRn −+−= .  Eq. 4.2 
 
Ceci a été confirmé par les observations sur un glacier voisin qui ont montré que l’énergie 
disponible pour la fusion ( )QΔ  est fortement corrélée avec le Rn (r = 0.92, n = 359 jours, 
d’après Favier 2004, pp 143). D’après Francou et al. (2004) les flux turbulents (H et LE) de 
chaleur sont négligeables lorsque le vent est faible. Durant les périodes venteuses les flux 
turbulents (de chaleur sensible H et de chaleur latente LE) de chaleur augmentent dans la 
même proportion, mais H n’arrive pas à compenser LE. Ce qui permet de considérer le flux 
turbulent de chaleur latente LE comme représentatif des flux turbulents. Pendant les mois de 
juin à septembre lorsque les vents de l’Est sont plus forts, la sublimation devient plus 
importante. Nous avons donc utilisé l’indice de sublimation (Sb) de Francou et al. (2004) pour 
la prise en compte de la sublimation dans la fonction de production. 
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La fonction de production proposée prend en compte les termes du bilan d’énergie qui 
expliquent la fonte et la sublimation, c'est-à-dire la perte de masse du glacier ou ablation. Le 
glacier est considéré comme un volume infini, d’où on extrait de la masse par ablation.   
L’effet des autres termes du bilan d’énergie, comme la conduction de chaleur dans la glace ou 
l’apport de chaleur par les précipitations, sur la fonte est jugé négligeable (voir chapitre 2.2.2), 
donc la fonction de production proposée, devrait permettre d’expliquer les variations du débit 
produit par un bassin fortement englacé. 
 
Dans le modèle, le bassin versant fortement englacé (2.4 km2) est découpé en deux parties afin 
d’essayer de représenter les principaux processus qui déterminent les débits observés à la 
station hydrologique Los Crespos (QCr). Une partie non englacée (Surface non englacée, Sng 
= 0.8 km2, 33%) et une partie englacée (Sg = 1.6 km2, 67%).  
 
La partie englacée est ensuite subdivisée en deux parties par l’altitude moyenne mensuelle de 
l’isotherme 0 ºC (voir chapitre 2.5.2). Nous faisons l’hypothèse que la production d’eau est 
négligeable (ce qui est faux) sur la partie du glacier  située en amont de l’isotherme 0 ºC (Sgnp, 
Surface englacée non productive). En effet, à une échelle de temps plus fine (de la demi-heure 
à la journée) l’altitude de l’isotherme 0 ºC (0.5 ºC d’après l’Hôte pour garantir que 90% des 
précipitations sont solides) permet de différencier les parties du glacier soumises aux 
précipitations solides. Au-dessus de l’isotherme 0 ºC les précipitations seront principalement 
solides, en recouvrant le glacier d’une couche de neige, d’albédo (α) élevé et capable de 
réfléchir une grande partie de l’énergie solaire incidente (SWinc), ceci au détriment de la fonte, 
sans qu’elle soit toute à fait nulle. Cependant dans le chapitre 2.6 nous avons vu que l’altitude 
moyenne mensuelle de l’isotherme 0 ºC pourrait être considéré comme un indicateur des 
variations de l’altitude de la ligne de neige (LDN) et du débit maximal journalier, donc de la 
capacité de production en eau issue de la fonte sur le glacier. Ce principe a été déjà appliqué 
dans les tropiques au Pérou par Suarez et al. (2008) pour reproduire les débits glaciaires de 
bassins fortement englacés de la Cordillère Blanche.  
 
Nous avons fait aussi l’hypothèse que les conditions de fonte sont homogènes sur la partie du 
glacier (Sgp, Surface glaciaire productive) située en aval de l’isotherme 0 ºC. Ceci revient à 
faire l’hypothèse simplificatrice que les termes du Rn au pas de temps mensuel sont constants 
sur la Sgp. Sachant qu’à l’échelle de temps (demi-heure) pertinente pour représenter 
correctement les échanges d’énergie entre l’atmosphère et la surface du glacier, les paramètres 
météorologiques utilisés (Bilan de courte longueur d’onde = S = SWinc - SWref, température 
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de l’air T, Humidité relative Hr et vent u) dans le calcul des termes du Rn sont en fait très 
variables dans l’espace (eg. Strasser et al., 2004).  
Cependant, l’analyse de régression linéaire multivariable à l’échelle de temps journalière 
effectuée dans le chapitre 2.4 montre qu’on peut reconstituer de façon acceptable (r2 = 0.75, n 
= 278) les débits de la station Los Crespos à partir des variables météorologiques (utilisées 
dans le calcul du bilan d’énergie) mesurées en un point de la zone d’ablation à 4770 m du 
glacier Los Crespos. Le résultat de la régression linéaire multiple du chapitre 2.4 au niveau 
journalier suggère que les observations météorologiques (surtout le bilan de courte longueur 
d’onde) réalisées sur la partie basse du glacier, sont représentatives de la réponse hydrologique 
(débit) issue de la fonte de neige/glace du bassin fortement englacé du glacier Los Crespos. Ce 
qui permet d’étayer l’hypothèse simplificatrice proposée précédemment sur l’homogénéité des 
conditions de fonte au niveau mensuel sur la Sgp.  
 
4.1.2.1 Estimation de la Surface glaciaire productive (Sgp) 
 
Le front (4730 m) du glacier constitue la limite inférieure de la surface productive du glacier 
(Sgp). L’altitude de sa limite supérieure est considérée comme variable, dans le temps, et égale 
à l’altitude moyenne mensuelle de l’isotherme 0ºC. Celle-ci est calculée chaque mois à partir 
de la relation suivante : 
 
refrefC TgZZ ·º0 +=     Eq. 4.3 
 
où Z0ºC : altitude de l’isotherme 0ºC ; Zref : altitude de la station météorologique ; g : gradient 
de variation de la température avec l’altitude. En absence des mesures du gradient sur notre site 
d’étude on utilisera des valeurs mesurées dans d'autres régions de l’Equateur (entre 0.6 et 0.7 
ºC 100 m-1 observé par Van der Hammen et Hooghiemstra (2000) et 0.5 ºC 100 m-1 observé par 
Bacuilima et al. (1999)); Tref : Température mesurée à l’altitude de la station météorologique 
(4900 m à station ORE). 
 
La valeur de Z0ºC permet d’obtenir Sgp avec l’aide d’une courbe hypsométrique du glacier 
(voir chapitre 2.2.1). La fonction de production sera appliquée sur Sgp. 
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4.1.2.2 Description de la fonction de production appliquée sur Sgp 
 
Après les simplifications mentionnées dans la partie (4.1.2) l’équation (4.2) prend la forme 
suivante : 
LELWémiLWincSWincLERnWmQ +−+−=+=Δ − )1·()( 2 α  Eq. 4.4 
 
• Le bilan de courte longueur d’onde SWinc·(1-α) 
 
SWinc (Wm-2) : Le rayonnement de courte longueur d’onde mesuré à la station ORE. SWinc 
est corrigé à partir de la géométrie (Corripio et al. 2003) du glacier (orientation et pente, voir 
Favier 2004, pp 146), en considérant la pente la plus fréquente (18º) sur la Sgp du glacier Los 
Crespos. SWinc Cr 18º = SWinc (ORE·STOA Cr 18º / STOA 15 18º) (voir chapitre 2.5.1.3). 
 
 
Albédo α (sans dimension): albédo moyen mensuel mesuré sur le glacier Los Crespos. 
L’albédo est estimé à partir de la température mesurée à 4770 m sur le glacier Los Crespos 
(TSAMACr, en ºC) avec une relation empirique.  
 
α = -0.24·TSAMACr + 0.76,  r2=0.63,  n=11                                          Eq. 4.5 (Figure 4.3a) 
 
Cette relation empirique a été obtenue à partir d’une régression linéaire sur la période de 
janvier 2006 à janvier 2007. Cette relation établie pour 2006 pourra varier dans le temps. Donc 
il faudra bien évidemment évaluer sa validité dans le futur. 
 
(1-α) (Sans dimension): représente la partie du rayonnement de courte longueur d’onde 
utilisée pour la fusion.  
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Figure 4.3 Comparaison entre a) albédo mesuré sur le glacier Los Crespos et la température 
mesurée sur le glacier Los Crespos (4770m), et b) la Température mesurée sur le glacier Los 
Crespos (4770m) et la Température mesurée à la station ORE. 
 
 
• Relation entre la température de la station ORE (TORE) et TSAMACr 
 
TORE (ºC): Température mesurée à la station ORE sur la moraine du glacier 15 à 4900 m 
d’altitude. Cette température a été utilisée pour reconstituer l’albédo mesuré sur le glacier Los 
Crepos de la période de janvier 2005 à décembre 2005. On ne dispose pas de mesures 
météorologiques sur le glacier Los Crespos pendant cette période (Figure 4.4). Donc nous 
avons utilisé les mesures de 2006 pour le calage d’une relation empirique entre TORE (station 
ORE située sur la moraine du glacier 15) et TSAMACr (station SAMA situé sur le glacier Los 
Crespos).  
 
La relation obtenue est la suivante :  
 
TSAMACr = 0.68·TORE + 0.07,  r2=0.67,  n=10                                  Eq. 4.5 (Figure 4.3b et 
Figure 4.4 plus bas)  
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Figure 4.4 Température et albédo (trait rouge, axe droit inversé) mesurés à la station SAMA 
sur le glacier Los Crespos (trait gris, axe gauche). Température mesurée à la station ORE 
(trait noir, axe gauche). Le coefficient de détermination entre la température et l’albédo 
mesurés sur le glacier Los Crespos est r2 = 0.63, n = 11.  
 
La relation (Figure 4.3b) est assez robuste pour reconstituer les données de la SAMACr depuis 
début 2005, bien que l’écart entre les températures pour les sites considérés (surface du glacier 
dans le cas de la station SAMA et moraine laterale du glacier 15 dans le cas la station ORE) 
soit variable au cours du temps, ce qui pourrait s’expliquer par la variabilité intra mensuelle, 
voir intra journalière difficile à expliquer à partir de l’information mensuelle. 
 
 
• Le bilan de grande longueur d’onde LWinc - LWref 
 
LWinc (Wm-2) : rayonnement incident de grande longueur d’onde mesuré à la station ORE. 
Dans ce cas on n’a pas considéré l’influence de l’orientation du glacier, car en principe les 
variations de la fonte sont plutôt contrôlées par le rayonnement de courte longueur d’onde.  
 
LWémi (Wm-2): rayonnement de grande longueur d’onde émis par la glace, estimé à partir de 
la température de la glace en conditions de fusion (0 ºC) avec l’équation LWémi = σ Τ4 avec T 
en ºK et σ  = constante de Stefan Boltzmann. On suppose, dans une première approximation T 
= 273.25 ºK et LWémi prend la valeur de 311 Wm-2. Ceci constitue une hypothèse grossière, 
étant donné que la température de surface du glacier pendant la nuit doit descendre à des 
niveaux inférieurs à 0 ºC (Favier, 2004).    
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• Le débit produit par Rn (QRn) 
 
Le rayonnement net Rn est multiplié par la surface glaciaire productive Sgp pour obtenir le 
volume mensuel d’eau produit par le rayonnement net (Riguadière et al., 1995, pp 25). 
 
QRn (m3 s-1) = (Rn/Lf )·Sgp Eq. 4.6 
Lf : chaleur latente de fusion 334000 J kg-1  
 
• La sublimation LE 
 
LE (mm mois-1) : flux turbulent de chaleur latente ou sublimation (Sb), estimé à partir des 
données de réanalyses (humidité relative Rh500hPa, température T500hPa et vitesse du vent 
u500hPa) à 500 hPa (environ 5600 m) sur la noeud de coordonnées 77.5ºW et 0ºS, selon 
l’approche proposée par Francou et al. (2004), en utilisant une équation de caractère empirique 
(voir chapitre 3. 1). L’équation de Francou et al. (2004) a été calibrée pour la période de mars 
2002 à mars 2003, à partir des mesures de sublimation réalisées sur le glacier 15. Nous avons 
utilisé la même équation pour calculer la sublimation sur le glacier Los Crespos, en considérant 
que l’information d’entrée est de caractère régional. Cependant il serait recommandable de 
réaliser des mesures directes de sublimation à l’aide de lysimètres pour ajuster l’équation 
spécifique au glacier Los Crespos.  
 
LE est multiplié par Sgp afin d’obtenir le volume mensuel d’eau qui a été perdu par 
sublimation (QSb). Ce volume mensuel est exprimé en m3 s-1. 
 
QSb (m3 s-1) = LE·Sgp Eq. 4.7 
 
 
• Le débit glaciaire qg 
 
En suivant toutes ces considérations, nous pouvons calculer le débit glaciaire qg comme la 
somme de QRn moins QSb. Cependant, suite à la comparaison entre le débit glaciaire potentiel 
(Qgl) estimé à partir de mesures glaciologiques et le débit observé à la station Los Crespos 
(QCr), on a remarqué que le rapport moyen Qgl/QCr moyen pour la période observée (2005-
2006) était de 1.3 (voir chapitre 3.1), donc le qg est affecté par un coefficient kp afin de 
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représenter les pertes par infiltration au niveau du socle du glacier. Nous avons obtenu la 
valeur de 0.42 pour kp par calage (voir plus bas 4.1.4). 
 
qg (m3 s-1) = (1-kp)·(QRn – QSb) Eq. 4. 8 
 
4.1.3 Calcul de l’apport en eau de la partie non englacée (qng) 
 
Le potentiel de ruissellement de la partie non englacée du bassin Los Crespos est très faible, à 
cause de la grande capacité d’infiltration du sol (matrice de sable) (Zehetner et Miller, 2006). 
On ne dispose pas de mesures directes du coefficient de ruissellement (kr) par simulation de 
pluies sur notre site d’étude. Des travaux réalisés dans la région fournissent des valeurs entre 
5% et 12% (Favier, 2001 ; Poulenard 2000 ; Poulenard et al., 2001 ; Zehetner et Miller, 2006) 
pour le coefficient de ruissellement estimé à partir soit de simulation de modèles hydrologiques 
soit à partir de simulations des pluies, effectuées à des altitudes comprises entre 3600 m et 
4000 m. Perrin et al. (2001) ont obtenu des valeurs entre 0.3% et 17% à partir de l’analyse des 
crues sur un bassin de 7.5 km2 situé entre 3280 m et 4627 m. Nous avons calculé un coefficient 
de ruissellement moyen de 9.5% pour la partie non englacée du bassin Humboldt, comprise 
entre 4510 m et 4000 m, pour l’année 2005 (voir chapitre 3.2.2.2). Étant donné que kr est sensé 
diminuer quand l’altitude augmente (Zehetner et Miller, 2006), que notre site d’étude est placé 
plus haut, entre 4510 m et le 4750 m, que la tranche altitudinale mentionnée précédemment et 
que le sol qui conforme les moraines est principalement constitué par du sable et des graviers. 
Notons qu’il est possible qu’à l’échelle de l’événement, on puisse observer des valeurs plus 
importantes en fonction des conditions initiales de l’humidité du sol et de l’intensité des 
précipitations (Poulenard, 2000 ; Poulenard et al., 2001). 
 
• L’écoulement de surface de la partie non englacée qngs 
  
Nous considérons la précipitation comme uniforme sur toute la partie non englacée (Sng = 0.8 
km2) en absence de mesures permettant d’estimer le gradient altitudinal de précipitation.  
L’apport de l’écoulement de surface de la partie non englacée pour chaque mois est calculé de 
façon suivante : 
qngs (m3 s-1) = kr·P·Sng Eq. 4.9 
 
La valeur de 10 % pour kr a été obtenue par calage (voir plus bas 4.1.4). 
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• L’écoulement de base qb (débit de base) 
 
La partie (1 – kr) de la précipitation correspond à l’évaporation, évapotranspiration, le débit de 
base et probablement à des infiltrations plus profondes échappant à l’exutoire et difficiles à 
mesurer. Elles peuvent provoquer des résurgences beaucoup plus en aval (voir chapitre 
3.2.2.3).  
 
La partie variable du débit de base (qbvar) est supposée égale à kb de la partie (1 – kr) de la 
précipitation. La valeur de 10 %  pour kb a été obtenue par calage (voir plus bas 4.1.4). 
 
La partie constante du débit de base (qbo) est considérée égal au débit minimal observé de 6   l 
s-1. 
 
qbvar (m3 s-1) = (P·(1-kr)·kb)·Sng Eq. 4. 10 
 
Le débit de base qb est égal à la somme de qbvar et qbo : 
 
qb (m3 s-1) = qbvar + qbo Eq. 4.11 
 
• Débit de la partie non glaciaire qng 
 
La composante non glaciaire est égale à la somme du débit non glaciaire superficiel (qngs) et 
du débit de base (qb). 
 
qng (m3 s-1) = qngs + qb Eq. 4.12 
 
4.1.4 Calcul du débit à la station Los Crespos  
Le débit à la station Los Crespos (Qt) est calculé comme la somme de la composante glaciaire 
(qg) et la composante non glaciaire.  
  
Qt = qg +  qng Eq. 4.13 
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Les coefficients kp, kr et kb ont été obtenus par calage. Nous avons optimisé la fonction 
objective de Nash et Sutcliffe (1970) avec le solver d’EXCEL. Les valeurs obtenues sont de 
0.42 pour kp, 10% pour kr et 10% pour kb. La valeur pour r Nash est de 0.68 (voir plus bas 
Figures 4.5 et 4.6). Le coefficient de détermination (r2) est de 0.71.    
 
4.1.5 Discussions des résultats de simulations 
La performance du modèle MC est basée sur le principe de l’application d’une fonction de 
production (Rn+LE), résultat de la simplification empirique de l’équation du bilan d’énergie, 
sur une partie du glacier (Sgp). Dans son strict sens, la fonction de production proposée a pour 
objectif de reconstruire le mieux possible les variations de débits par les paramètres 
météorologiques disponibles au pas de temps mensuel. L’albédo constitue le paramètre 
prépondérant dans l’explication de la fonte à des échelles de temps plus fines (journalière, voir 
chapitre 2.5). Par contre il est très difficile de construire une fonction pour reproduire les 
variations de l’albédo à court terme (intra journalières et même journalières) (eg. Sicart, 2002 ; 
Favier, 2004). En effet, les modèles d’albédo nécessitent une grande quantité d’information, 
comme par exemple la fréquence de précipitations solides et l’épaisseur de la neige (Oerlemans 
et Knap, 1998), qu’il est très difficile à obtenir et encore plus difficile à extrapoler. Nous avons 
utilisé la température au niveau mensuel de la station ORE pour reconstituer l’albédo sur le 
glacier Los Crespos, qui donne des résultats acceptables (r2 = 0.63, n = 11) avec une simple 
régression linéaire. La relation proposée entre la température et l’albédo au niveau mensuel a 
un caractère purement empirique. La relation empirique qu’on a trouvée pour reproduire les 
valeurs d’albédo en fonction de la température pourrait évoluer dans le temps, il sera donc 
nécessaire de revoir cette relation dans l’avenir avec des données correspondantes à des 
situations climatiques différentes. 
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Figure 4.5 Évolution temporelle du débit (Qt) calculé à partir du modèle conceptuel (trait gros 
noir), du débit observé à la station limnimétrique Los Crespos (trait fin noir plus carrés), du 
débit minimal à la station limnimétrique Los Crespos (trait fin gris plus diamants vides) et du 
débit de la zone non glaciaire simulé (trait épais gris) Les traits fins gris plus croix 
représentent l’incertitude ( +25% ) sur les mesures des débits. Critère de Nash = 0.68, n = 20. 
 
 
 
 
Figure 4.6 Comparaison du débit glaciaire observé à la station Los Crespos et du débit simulé 
par le modèle MC. La ligne représente la droite de pente 1. 
 
La surface glaciaire considérée comme productive (Sgp) varie au cours du temps en fonction 
des variations de la température. Le principe de surface glaciaire productive variable est 
équivalent au principe de surface contributive variable en hydrologie classique.  
Si on ne prend pas en compte les variations de la surface glaciaire productive, la performance 
du modèle est sérieusement affectée. Le résultat obtenu à partir de l’application de la fonction 
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de production sur une surface fixe au cours de l’année 2006 permet de représenter la variance 
de façon acceptable (r2 = 0.71), cependant les débits sont sur-estimés, d’où l’importante 
diminution du critère de Nash (diminution de 0.68 à 0.24) dans ces dernières conditions. La 
surface fixe utilisée a été estimée à partir des mesures glaciologiques (surface en aval de la 
ligne d’équilibre ELA), avec des valeurs de 0.80 km2 et 0.77 km2 pour les années 2005 et 
2006, respectivement. Alors que les valeurs moyennes de la surface glaciaire productive 
variable sont de 0.46 km2 et 0.37 km2, pour les même périodes. Ceci explique le fait que les 
débits sont sur-estimés lorsque on considère la Sgp fixe au cours de l’année.  
La valeur maximale (0.83 km2) de Sgp correspond au mois de février 2005 et la valeur 
minimale (0.26) correspond à décembre 2005. Ces valeurs sont en accord avec les valeurs des 
débits observés pendant les mois de février 2005 et décembre 2005, respectivement. 
 
L’inclusion de la correction de la SWinc à partir de la géométrie (orientation et pente) du 
glacier nous a permis d’améliorer la performance du modèle, de 0.61 à 0.68 dans le coefficient 
de r Nash. La correction géométrique serait valable du pas de temps journalier (chapitre 
2.5.1.3) au pas de temps mensuel. Cependant l’influence de cette correction n’a pas été 
analysée de façon exhaustive dans notre cas. Il serait nécessaire d’effectuer une analyse 
spatiale plus détaillée avec un modèle distribué à base physique (eg. Hock, 1998) afin de 
pouvoir éclaircir l’impact de la géométrie sur le processus de fonte.  
 
Le résultat obtenu nous semble cohérent et acceptable pour la quantification de la ressource en 
eau glaciaire et l’étude dans l’avenir de son évolution dans le temps, ceci étant donné que le 
dispositif actuel (station ORE et station hydrologique Los Crespos) devrait le permettre. 
Cependant il est nécessaire d’approfondir l’étude des processus de production en eau sur la 
partie non englacée, même si le modèle est capable de reproduire de façon cohérente (qng) le 
comportement hydrologique de la partie non englacée du bassin (débit minimal) (voir figure 
4.4). En effet, ces processus ont été considérés de façon très sommaire dans le modèle. Nous 
n’avons pas étudié en détail des processus tels que :   
i) les infiltrations au niveau du glacier et qui pourraient ressortir en aval, avant 
d’arriver à la station Los Crespos,  
ii) la fonte de neige sur la partie non englacée et  
iii) l’apport en eau issu de la fonte de la glace morte, entre autres.  
La prise en compte de ces processus, soit à partir de la spatialisation des variables d’entrée ou à 
l’aide d’autres techniques d’observation, dont le traçage pourrait permettre d’améliorer notre 
compréhension du système. 
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4.1.6 Conclusion du chapitre 4.1 
L’essai de modélisation conceptuelle de la fonction de production d’eau issue de la fonte nous 
a permis : i) de développer un outil  pour l’étude de l’évolution saisonnière de la ressource en 
eau glaciaire à partir de l’information météorologique de la station ORE, ii) l’albédo, variable 
clef pour la détermination de la fonte a été introduit dans le modèle à partir d’une simple 
régression linéaire au pas de temps mensuel, qu’il faudrait préciser dans l’avenir avec des 
nouvelles données, iii) la considération de la géométrie et de l’exposition du glacier permet 
d’améliorer la performance du modèle et permet d’envisager son application dans la partie 
orientale du volcan Antizana où les futures prises d’eau seront construites dans le cadre du 
projet « Ríos Orientales » de la compagnie d’eau potable de Quito (EMAAP-Q), iv) la 
séparation de la superficie glaciaire par l’isotherme 0º contribue à améliorer l’estimation des 
débits, et v) en fin de compte, le modèle reproduit des débits proches de la réalité, ce qui 
pourrait justifier a posteriori les valeurs des coefficients obtenus  par calage, comme par 
exemple le coefficient kp (coefficients de perte au niveau du glacier) a été de 0.42, alors que la 
comparaison entre les mesures glaciologiques et les mesures hydrologiques en avaient fourni 
une valeur moyenne de 1.3 (voir chapitre 3. 1), qui suggère l’existence de pertes au niveau du 
glacier.  
 
L’approche de modélisation conceptuelle présentée dans ce chapitre, constitue une tentative 
exploratoire, pour répondre à la nécessité d’évaluation des ressources en eau glaciaire. Ceci en 
utilisant des données d’entrée globales et très simples, et ouvre en même temps la possibilité 
d’envisager la construction d’outils plus simples, de caractère générique.  
 
Rappelons que l’albédo a été introduit de façon empirique, ainsi que la sublimation. Nous 
avons ensuite reconstitué l’albédo à partir de la température et la sublimation à partir de 
données de réanalyses (l’humidité relative, la température et la vitesse du vent) sur le 
noeud de coordonnées 77.5ºW 0ºS, proche de l’Antizana à 500 hPa (environ 5600 m). 
 
Dans le chapitre suivant nous allons approfondir l’étude de la relation entre le débit 
glaciaire et les variables mentionnées précédemment (température et données de 
réanalyses) à l’aide d’une analyse minimaliste (le moins d'information d’entrée possible) 
de type statistique.    
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4.2 DEVELOPPEMENT D’UN MODELE DE FONTE EMPIRIQUE 
(FONCTION DE PRODUCTION DE TYPE STATISTIQUE MSX SUR 
LA PERIODE DE JANVIER 2005 A DECEMBRE 2006) 
4.2.1 Construction du modèle MSX 
Les modèles de régressions linéaires multiples représentent une alternative au modèle 
précédent. Ses avantages sont exprimés en termes de simplicité et de faible demande 
d’information. La principale limitation de cette approche est bien évidement la difficulté pour 
attribuer a posteriori une interprétation physique aux résultats statistiques obtenus.  
 
Une telle approche a été appliquée au glacier Zongo en Bolivie. L’information d’entrée pour 
simuler les débits mensuels à l’exutoire du glacier est constituée par le rayonnement solaire 
théorique reçu par le glacier et la durée pendant laquelle les températures sont supérieures à un 
seuil donné (DT). La variable DT est sensée apporter une information reliée aux variations de 
l’albédo (Ribstein et al., 1995). Au Pérou, la température issue de sorties de modélisation 
atmosphérique régionale a permis la projection de l’évolution future de la ressource en eau 
glaciaire (Pouyaud et al. 2005), en utilisant une relation débit versus température assez robuste 
pour la période 1950-2000. 
Dans notre cas l’information météorologique d’entrée pour calculer les débits issus de la fonte 
de neige/glace sur le glacier Los Crepos provient des mesures à la station ORE sur le glacier 15 
du volcan Antizana, placé à 3 km de distance sur le même massif volcanique. L’objectif de 
cette approche est d’explorer la possibilité de développer un outil de modélisation assez précis 
pour représenter l’évolution de la ressource en eau mais en même temps suffisamment simple 
et flexible pour pouvoir être utilisé ultérieurement pour la transposition. 
 
En terme de données d’entrée on a limité les variables à la température et à la vitesse du vent, 
car ce sont les paramètres météorologiques les plus accessibles et nous l'espérons les plus 
fiables, produits par les réanalyses (eg. Ardoin-Bardin, 2005).  
Par ailleurs, la température mesurée au sol est disponible sur des longues périodes (voir 
chapitre 2.2.3). On a utilisé des données de la température (TORE) et de la vitesse du vent 
(uORE) mesurées à la station météorologique ORE et des données de réanalyses. Pour les 
réanalyses on a utilisé la température (T500hPa), les composantes méridionale (uM500hPa) et 
zonale du vent (uZ500hPa), ainsi que la vitesse du vent calculée à partir des composantes du 
vent zonal et méridional. Toutes les données de réanalyses correspondent au niveau de 500 
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hPa, équivalent à 5600 m d’altitude.  La vitesse du vent à 500hPa (u500hPa) est calculée 
( ( ) ( )22 500500500 hPauMhPauZhPau += ) à partir des composantes zonale et méridionale 
du vent.  
 
La température issue des réanalyses à 500hPa doit être corrigée pour que les résultats des 
modélisations soient comparables à ceux nous avons obtenus à partir de la température 
mesurée à la station ORE. Celle-ci a été transformée de degrés Kelvin en degrés Celsius, et 
nous avons appliqué ensuite un décalage de +6 ºC (voir chapitre 2.2.3). Ceci permet d’assurer 
l’indépendance de nos séries dans les analyses comparatives postérieures, étant donné que la 
température de réanalyses et la température à la ORE ne sont pas reliées par un coefficient de 
valeur 1 à l’échelle mensuelle (voir chapitre 2.2.3). 
 
Le modèle statistique (MSX, X indique le numéro de la version) prend la forme générique 
suivante : 
 
MSX (m3 s-1) = A + B · Température + C · vitesse du vent  Eq. 4.14 
 
Les modèles MSX reproduisent les débits moyens mensuels (en m3 s-1). La température est 
donnée en ºC et la vitesse du vent en m s-1. Les composantes méridionale et zonale du vent sont 
exprimées aussi en m s-1.  
 
Tableau 4.1 : Résultat de la modélisation statistique des débits mensuels.  
Modèle r2 A B (TORE ou T500hPa) C (uM500hPa ou uORE) 
MS1 = f(TORE, uM500hPa) 0.69 0.014               0.030               -0.010 
MS2 = f (TORE, uORE) 0.45 0.033               0.030               -0.004 
MS3 = f(T500hPa, uM500hPa) 0.54 0.027               0.021               -0.007 
MS4 = f(T500hPa, u500hPa) 0.59 0.046               0.028               -0.005 
 
La version plus performante parmi les modèles obtenus est le MS1 (par Modèle Statistique 
numéro 1), qui explique 69% (Tableau 4.1) de la variance des débits à partir de la température 
à la station ORE et du vent méridional (Figure 4.7), pour la période 2005-2006. Ces deux 
variables ont été sélectionnées par une analyse de type stepwise, où les variables initialement 
prises en compte étaient : la norme du vent à 500 hPa (u500hPa), la composante méridionale 
de la vitesse du vent à 500 hPa (uM500hPa), la composante zonale de la vitesse du vent à 500 
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hPa (uZ500hPa), la température à 500 hPa (T500hPa), la vitesse du vent mesurée à la station 
ORE (uORE) et la température mesurée à la station ORE (TORE). 
 
Toutes les autres versions (combinaison de variables mentionnees plus haut) sont moins 
performantes.  
Afin d’illustrer les résultats d’autres combinaisons de variables d’entrée, nous montrons les 
exemples MS2, MS3 et MS4 (voir tableau 4.1).  
La version MS2 du modèle statistique, utilise des données mesurées au sol (température et 
vent), et il arrive à représenter 45% de la variance de débits.  
Dans la version MS3 on a remplacé la température mesurée au sol à la station ORE par la 
température issue de réanalyses à 500 hPa. Cette version du modèle utilise des données 
entièrement issues de réanalyses. 
Dans le modèle MS4 on a utilisé aussi des données issues des réanalyse, mais cette fois ci on a 
remplacé la composante méridionale du vent à 500 hPa par la norme du vent. Cette version est 
plus performante à la version précédente.  
L’utilisation de la composante zonal du vent à 500 hPa ne permet pas de dépasser la 
performance des modèles MS1 et MS4. 
    
 
 
Figure 4.7 Évolution temporelle du débit glaciaire calculé à partir du modèle statistique MS1 
(trait épais noir), du débit observé à la station limnimétrique Los Crespos (trait fin noir plus 
carrés). Ce modèle utilise la température mesurée au sol et la composante méridionale du vent 
issue de réanalyses à 500 hPa.Les traits fins gris avec croix représentent l’incertitude ( +25%) 
sur les mesures des débits.  r2=0.69, n = 20. 
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Le caractère empirique du modèle limite l’interprétation physique des valeurs des coefficients 
obtenus. Il serait nécessaire de réaliser des mesures et analyses des mécanismes de la fonte et 
de situations météorologiques pour essayer d’établir le lien entre les coefficients du modèle 
MSX et la réalité physique. Le modèle empirique proposé a pour objectif uniquement de 
représenter les variations des débits. º Cependant nous avons fait une comparaison au niveau 
des coefficients d’ajustement (A, B et C) obtenus en fonction de l’origine de l’information 
d’entrée (tableau 4.1).  
 
Le modèle MSX1constitue le modèle de référence (Figure 4.7), puisqu’il est le plus 
performant. On considère que les autres modèles (MS2, MS3 et MS4) sont des versions 
simplifiées/dégradées du modèle de référence MS1 dont les performances/ajustements seront 
inférieures, mais dont la simplicité facilitera leur utilisation pour la transposition de nos 
résultats vers d’autres glaciers dépourvus des mesures directes. 
 
Les paramètres d’ajustement (A, B et C) des modèles MS1 et MS3 sont comparables car 
l’ordre de grandeur des variables d’entrée utilisées sont comparables. C’est à dire que pour 
notre période d’étude (2005-2006) l’intervalle de variation (valeurs maximale moins la valeur 
minimale) des variables mesurées au sol (température et norme du vent) est similaire 
(intervalles de variation dans le même ordre de grandeur) à celle de variables issues de 
réanalyses (température et norme du vent). Pour plus de détails voir chapitre 2.4 de la thèse de 
Favier (2004), figures 2.14 et 2.15.  
MS2 et MS4 sont aussi comparables entre eux pour la même raison.  
Dans le cas de modèles MS1 et MS3 la vitesse du vent méridional peut prendre des valeurs 
positives et négatives. Les valeurs positives indiquent que le vent souffle vers le nord, alors 
que les valeurs négatives indiquent que le vent souffle vers le sud.  
Dans le cas des modèles MS2 et MS4, l’utilisation de la norme de la vitesse du vent ne permet 
pas la prise en compte de la direction du vent dans l’interprétation des résultat des modèles 
MS2 et MS4.  
La différence entre la famille des modèles MS1-MS3 et la famille MS2-MS4 est mise en 
évidence, a priori, principalement par la variation dans le paramètre d’ajustement B.. On peut 
associer les différences dans les paramètres B, 
La variation relative des paramètres d’ajustement des modèles reliée au vent (C) entre les 
groupes des modèles MS1-MS3 par rapport au groupe MS2-MS4 est moins importante, par 
rapport à la variation du coefficient relié à la température (B).  
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La différence pour le paramètre C de la famille MS1-MS3 est C est similaire à celle de la 
famille MS2-MS4, 0.003 par rapport à 0.001. La différence pour coefficient A est la même 
pour les deux familles (0.013). Alors que la différence relative plus importante entre les deux 
familles proviendraient de la température, en effet la différence pour le paramètre B entre les 
modèles MS1 et MS3 est de 0.009 alors que la différence entre les modèles MS2 et MS4 est de 
0.002.  
 
Le rôle de la température locale comme variable explicative de la variance des débits est 
complété par le vent méridional (r2=0.69 pour MS1, voire tabeau 4.1). Il semble paradoxal que 
l’utilisation du vent issu des réanalyses par le modèle MS1 donne de meilleurs résultats que le 
modèle MS2 qui utilise la température et le vent mesuré au sol (r2 = 0.45).  
Ceci pourrait être expliqué par le fait que les processus qui contrôlent la fonte au niveau local à 
des échelles de temps très courtes pourraient être influencés par les variations climatiques plus 
étendues au niveau temporel et spatial. En effet, le bilan de masse au niveau du glacier est 
contrôlé par la température et la précipitation au niveau local à des pas de temps très fins, alors 
que la précipitation est provoquée par des perturbations de la circulation atmosphérique à des 
échelles synoptiques de plusieurs kilomètres, et de plusieurs jours (2 a 10 jours). Ceci 
mériterait une analyse plus détaillée du point de vue météorologique, afin de relier les 
variations observées en termes de température et de vent aux variables explicatives/descriptives 
des conditions synoptiques (Shea and Marshall, 2007). Nous avons simplement mis en 
évidence l’importance du vent comme variable complémentaire pour l’explication de la 
variance des débits, à partir d’une analyse empirique de type statistique. 
 
Ensuite, dans le chapitre suivant nous allons essayer d’étayer notre analyse afin de 
proposer une interprétation physique au rôle des variables utilisées dans le modèle MS1, 
étant donné qu’il est le plus performant. 
 
4.2.2 Discussion et interprétation des résultats  
 
Avec l’objectif d’explorer le lien entre les variables d’entrée du modèle statistique MS1 et les 
processus de fonte sur la surface du glacier, nous avons effectué une analyse de la variance 
expliquée par chaque variable en examinant les coefficients de détermination. Les variables 
utilisées dans cette analyse sont le débit en tant qu’indice de la fonte, la température mesurée 
au sol à la station ORE et sur le glacier Los Crespos, la composante méridionale du vent issue 
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de réanalyses, l’humidité relative mesurée à la station ORE, le rayonnement de courte longueur 
d’onde incident et le rayonnement de grande longueur d’onde incident mesurées à la station 
ORE et l’albédo mesuré sur le glacier Los Crespos.  
Tableau 4.2: Coefficients de détermination entre les variables explicatives de la fonte pour la 
période 2005-2006 ; QCr, débit à la station Los Crespos ;TORE, température à station 
ORE ; TSAMACr température à la station SAMA sur le glacier Los Crespos ; albédoCr, 
albédo à la station SAMA sur le glacier Los Crespos ; SWinc, rayonnement de courte longueur 
d’onde à la station ORE ; LWinc, rayonnement de grande longueur d’onde à la station ORE 
;uORE, vitesse du vent à la station ORE ; uM500hPa, vitesse du vent méridional à 500hPa sur 
l’Antizana ; Hr, humidité relative à la station ORE.  
 QCr 
(m3 s-1) 
TORE 
 (ºC) 
  TSAMACr* 
        (ºC) 
albédoCr*
    (-) 
SWinc 
(Wm-2)
LWinc 
(Wm-2)
uORE 
(m s-1)
uM500hPa 
   (m s-1) 
   Hr 
   (%) 
QCr 1 0.45          0.57    0.82   0.02   0.04   0.08      0.19   0.01 
TORE  1          0.77    0.57   0.03   0.01   0.01      0.01   0.02 
TSAMACr            1    0.64   0.01   0.01   0.22      0.13   0.02 
albédoCr       1   0.01   0.01   0.05      0.10   0.00 
SWinc       1   0.82   0.86      0.44   0.64 
LWinc        1   0.69      0.23   0.85 
uORE         1      0.45   0.45 
uM500hPa             1   0.22 
Hr           1 
*pour la période 2005. 
 
Comme attendu (Ribstein et al., 1995 ; Wagnon, 1999 ; Sicart 2002 ; Favier 2004) l’albédo 
mesuré sur le glacier Los Crespos ressort comme le meilleur paramètre explicatif de la 
variabilité des débits pour la période 2005 (Tableau 4.2). Suivi par la température sur le glacier 
Los Crespos et la température à la station ORE. L’albédo est en même temps corrélé avec les 
températures mentionnées précédemment. Cette relation avait déjà été exploitée dans le 
chapitre 4.1 pendant le développement du modèle MC.    
 
Loin derrière la température (Tableau 4.2), la composante méridionale du vent à 500 hPa 
(uM500hPa) apparaît aussi comme l’une des variables explicatives des variations des débits, 
bien qu’elle n’explique que 19% de la variance, mais qui est cependant suffisamment 
significative pour avoir été retenue par la sélection de variables du stepwise. La corrélation 
entre uM500hPa et la température à la station ORE est très faible, de l’ordre de 0.01, justifiant 
de cette manière son indépendance par rapport à la température mesurée à la station ORE et sa 
prise en compte de cette variable dans le modèle MS1. 
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Figure 4.8 Evolution temporelle moyennes mensuelles de : a) débit à la station Los Crespos 
(trait noir plus carrés), température (TORE) à la station ORE (trait fin en gris) et 
précipitations au pluviographe Los Crespos (barres en gris) ;b) rayonnement de courte 
longueur d’onde à la station ORE (trait fin noir, axe gauche), vitesse du vent à la station ORE 
(trait fin bleu, axe droit) et composante méridionale du vent issu de réanalyses (trait épais 
rouge, axe gauche) ; c) rayonnement de grande longueur d’onde (trait fin noir, axe gauche) et 
humidité relative mesurées à la station ORE (trait épais vert, axe droit). 
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Figure 4.9 Advection d´humidité jusqu’aux les sites de forage dans les Andes. L´advection vers 
le Chimborazo est considérée comme proche de celle qui atteint le volcan Antizana. Chaque 
figure présente l’advection d’humidité en moyenne saisonnière pour les trimestres a) de 
décembre à février, b) de mars à mai, c) de juin à août et d) de septembre à novembre. La 
moyenne d’advection d’humidité représente le comportement pour la période 1985-1989 et 
comme résultat de la simulation atmosphérique réalisée avec le modèle de circulation 
régionale REMOiso. Pour chaque site de forage les lignes en rouge représentent la trajectoire 
d’advection de vapeur depuis la source d’humidité, modifié d’après Sturm (2005).   
 
L’humidité relative est fortement corrélée avec LWinc et SWinc (voir tableau 4.2, Figure 4.8c). 
Cette relation s’explique parce que l’humidité constitue un indicateur de la nébulosité, donc du 
rayonnement de grande longueur d’onde émis par les nuages (composante de LWinc). Dans le 
cas de SWinc, la corrélation s’explique parce que l’humidité relative, en tant que proxy de la 
nébulosité, explique une partie de la variance de SWinc due au blocage du rayonnement solaire 
extraterrestre par les nuages (Wagnon et al., 2001 ; Sicart, 2002 ; Favier, 2004).  
 
La vitesse du vent mesurée à la station ORE est aussi fortement corrélée à LWinc et SWinc, 
donc elle pourrait être associée aux variations de l’humidité, étant donné qu’elle est fortement 
corrélée avec celle-ci (Figures 4.8b et 4.8c). En effet, la quantité d’humidité qui arrive à la 
Cordillère des Andes d’Equateur dépend de la disponibilité à la source (évaporation d’eau dans 
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l’océan Atlantique tropical), du recyclage dans la forêt amazonienne et de la force et de la 
direction du vent (Villacís et al., 2008). 
 
En Equateur, entre les mois d’octobre à mai, pendant lesquels la vitesse du vent est moins 
importante, la quantité d’humidité présente dans l’air est plus importante. Ceci contribue à la 
fusion. Alors qu’entre les mois de juin à septembre où l’humidité relative est moins importante 
et la vitesse du vent plus importante, on observe que l’énergie est utilisée principalement par la 
sublimation au détriment de la fusion (Favier et al, 2004b). Ceci est mieux expliqué par la 
composante méridionale du vent, même si la corrélation avec l’humidité relative mesurée à la 
station ORE est moins importante. En effet, la composante méridionale permet d’interpréter la 
provenance de l’humidité, en l’associant à la circulation générale de l’atmosphère, car le signe 
de cette variable indique la direction du vent. Si la composante méridionale du vent est 
négative, le vent soufflera du nord et il sera chargé d’humidité, en conséquence il aura des 
conditions plus favorables pour la fusion. Alors que si le signe de la composante méridionale 
du vent est positif, le vent soufflera du sud et le vent sera moins chargé en humidité que dans le 
cas précèdent, ce qui engendrera des conditions plus favorables pour la sublimation (Figure 4.8 
et 4.9c).  
Le modèle MS4 utilise les données de température et de vitesse du vent issues de réanalyses 
comme variables d’entrée, et il est aussi le deuxième en performance (r2=0.59) parmi les 
versions du modèle MSX proposées. Il est intéressant de remarquer que l’interprétation du rôle 
des variables d’entrée est équivalente à celles du modèle MS1. Cet aspect est encourageant car 
le modèle MS4 n’utilise que des données issues de réanalyses, ce qui permet d’envisager une 
transposition du modèle au niveau régional. Pour cette transposition, il faudra aussi étudier 
comment adapter ce modèle aux particularités (contexte géomorphologique et caractéristiques 
du sol) des bassins versants où l’on voudra l’appliquer (Blöschl et al., 2007).              
 
L’étape logique suivante devrait être de relier les conditions atmosphériques observées des 
variations du vent à celles des précipitations. Ceci n’est pas si simple, étant donné que le vent 
est utilisé ici en tant qu’indice d’humidité, et il nous apporte de l’information sur les conditions 
saisonnières, alors que la précipitation joue un rôle très important pour la fusion au niveau intra 
mensuel, voir infra-journalier, en régissant les variations de l’albédo. Cependant une première 
approximation qualitative pourrait être avancée a partir des données mensuelles de la 
température et des précipitations (Favier 2004 ; Francou et al., 2004). En effet, en 2005, la 
moyenne de température a été plus élevée qu’en 2006, et les précipitations sont plus 
 142 
importantes et plus variables au cours de l’année 2005 que celles de l’année 2006, qui sont 
moins abondantes est mieux distribuées au cours de l’année (voir Figure 4.8a).        
 
4.2.3 Conclusions du chapitre 4.2 
L’interaction des différents facteurs qui contrôlent la fonte est complexe. En première 
approche, la température nous apporte indirectement de l’information par rapport à l’état de 
surface du glacier. Alors que le vent nous apporte de l’information reliée aux conditions de 
circulation atmosphérique générale qui gèrent l’apport d’humidité, et qui en contrôlent aussi 
des processus comme la répartition de l’énergie entre la sublimation et la fusion. Le vent est 
aussi relié à la présence de nuages et à l’apport de rayonnement de grande longueur d’onde 
émis par ces nuages. Ces variables, température et vent, ont permis de reconstruire de façon 
acceptable les débits observés à la station Los Crespos en 2005-2006 afin de quantifier la 
ressource en eau glaciaire. Ce résultat est encourageant pour la transposition future du modèle 
car ces variables d’entrée représentent les conditions atmosphériques régionales.  
 
Notons aussi que ces variables (vent et température) sont les variables les plus fiables que les 
modèles de circulation générale produisent (Ardoin-Bardin, 2005), ce qui est d’une grande 
importance pour les études de changement climatique et de ses conséquences sur les glaciers, 
qui sont l’objectif de cette thèse. 
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4.3 APPLICATION DU MODELE STATISTIQUE (MSX) POUR LA 
RECONSTITUTION DU DEBIT GLACIAIRE ENREGISTRE A LA 
STATION HUMBOLDT DE NOVEMBRE 1999 A MAI 2007 
Dans la section 3.2 nous avons calculé le débit glaciaire à partir des données de la station 
Humboldt, de façon indépendante des mesures de la station Los Crespos. Le débit glaciaire 
estimé explique 82% de la variance du débit glaciaire mesuré à la station Los Crespos. La 
différence entre les deux séries pourrait s’expliquer par l’influence des précipitations et des 
infiltrations durant le parcours de l’eau glaciaire entre la station Los Crespos et la station 
Humboldt. Il est donc nécessaire de recalculer les coefficients des modèles MSX (modèle 
statistique, voir chapitre 4.2) pour obtenir la version MS5, afin de trouver un nouveau jeu de 
paramètres pour mieux expliquer les débits glaciaires estimés à la station Humboldt, sachant 
que la performance de la modélisation sera biaisée par l’influence des processus intermédiaires 
non pris en compte, tels que l’apport des précipitations, évaporation, évapotranspiration et 
infiltration, entre autres.  
 
Etant donné, qu’avant décembre 2004 on ne disposait pas de l’information de la station ORE, 
on a du utiliser des données de réanalyses pour reconstituer la température. D’autres mesures 
météorologiques existent, mais elles n’ont pas été utilisées dans cette analyse parce qu’elles ont 
été obtenues sur le glacier, et donc il était plus difficile d’assurer non seulement la continuité 
des données, mais aussi leur homogénéité à cause des conditions climatiques extrêmes, des 
déplacements de la station par le glacier, des perturbations de son horizontalité à cause de la 
fonte et des mouvements du glacier, etc.  
 
L’utilisation des données issues de réanalyses pour la reconstitution des débits glaciaires 
pourrait biaiser (perturber) les résultats des sorties du modèle, car elles ne représentent que de 
façon grossière la météorologie (locale) sur glacier. Cependant, comme on l’a montré dans le 
paragraphe précédent on a cherché à "reproduire" l’influence sur les débits glaciaires des 
conditions synoptiques, climatiques, de circulation générale ou plus locales autour de 
l’Antizana, tout en cherchant à définir quelle est l’information minimale capable de reproduire 
les variations du glacier de façon suffisamment fidèle/robuste pour atteindre nos objectifs. 
 
Dans une première étape, la période de janvier 2005 à mai 2007 sera considérée comme la 
période de référence pour l’exercice de calage, car celle-ci correspond à la période où les débits 
sont de meilleure qualité (voir chapitre 2.2.3). En effet, à la différence des périodes 
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précédentes, les débits correspondants à cette période n’ont pas été soumis à des corrections. 
Ceci explique la présence de lacunes dans les séries analysées car on a donné la priorité à la 
qualité de l’information. De plus l’analyse statistique permet l’utilisation de séries 
discontinues.  
 
La période choisie (de janvier 2005 à mai 2007) englobe des situations climatiques 
relativement contrastées, qui nous permettront de contraindre nos hypothèses pour les ajuster 
aux résultats des simulations. L’année 2006 a été plus froide et plus humide que l’année 2005. 
Les données de température correspondant à la période de février 2007 à mai 2007 ont été 
prises en compte. Le mois de juin 2007 a été exclu depuis le début, à cause des précipitations 
exceptionnelles qui ont fortement perturbé les mesures réalisées par les capteurs des stations 
météorologiques, ce qui a rendu inexploitables les mesures météorologiques du mois de juin 
2007.  
 
4.3.1 Reconstitution de lacunes de la température 
 
• Température sur le glacier Los Crespos (TSAMACr) 
On dispose de données de température moyenne mensuelle sur le glacier Los Crespos pour la 
période janvier 2006 à mai 2007. Nous avons reconstitué la température à la station SAMA sur 
le glacier Los Crespos (TCr) pour la période de janvier 2005 à décembre 2005 à partir de la 
température moyenne mensuelle à la station ORE (TORE), à partir de la relation suivante : 
 
TORETSAMACr ·68.007.0 +=          r2 = 0.67, n = 10                                                 Eq. 4. 15 
 
• Température à la station ORE (TORER) 
 
Nous avons ajusté une relation empirique entre TORE (ºC) et T500hPa (ºC) sur la période de 
janvier 2005 à mai 2007. Cette relation a été extrapolée ensuite à la totalité de la période sur 
laquelle (11/99-12/04) on fera la reconstitution des débits. La relation empirique obtenue est la 
suivante : 
 
( ) 81.0500*93.0500·17.0 2 +−−= hPaThPaTTORER        r2 = 0.68, n = 26                 Eq. 4.16 
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Où TORER : température moyenne mensuelle à la station ORE reconstituée à partir de la 
température mensuelle à 500 hPa (T500hPa en ºC) issue des réanalyses. L’équation est valide 
pour l’intervalle de T500hPa comprise entre -6.3 ºC et -3.3 ºC. 
 
La relation obtenue est non linéaire (Figure 4.10) et elle reflète les variations dans le temps du 
gradient altitudinal de la température (Fox, 1993 ; Salathé, 2005 ; Radic et Hock, 2006). Les 
variations du gradient altitudinal de température sont associées aux variations de la circulation 
atmosphérique générale et aux variations de la disponibilité d’humidité atmosphérique 
(Marshall et al., 2007). Avant d’avancer des interprétations sur les variations du gradient 
altitudinal de la température, il faudrait pouvoir vérifier ce type de relation à partir de mesures 
de terrain, car on ne dispose pas de mesures de terrain à 500 hPa (environ 5600 m d'altitude). 
     
 
 
Figure 4.10 Relation entre la température mensuelle observée à la station ORE sur le volcan 
Antizana (glacier 15) et la température issue des réanalyses à 500 hPa. 
 
4.3.2 Calage du modèle statistique sur la période référence (janvier 2005 
à décembre 2006) 
 
Dans cette étape nous avons cherché à établir un modèle de référence qui s’ajustera à la fois 
aux périodes de forte fonte (de janvier à avril 2005) ou de faible fonte (septembre 2006). Le 
modèle sera calé pour la période de référence de janvier 2005 à décembre 2006. 
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Dans le chapitre précédent (4.2) nous avons remarqué que le débit observé à la station Los 
Crespos pouvait être simulé à partir d’une équation à caractère empirique avec deux variables 
(température et vitesse du vent) et trois coefficients d’ajustement (A, B et C), modèle de type 
statistique MSX. A titre comparatif nous avons produit plusieurs versions du modèle MSX. Ils 
ont été ajustés afin de reproduire le débit glaciaire, soit observé à la station Los Crespos ou 
calculés à partir de l’information de la station hydrologique Humboldt. L’exercice a été 
entrepris sur la période commune, comprise entre janvier 2005 et décembre 2006. La 
disponibilité d’information a été homogénéisée en considérant l’aspect temporel, c’est à dire 
que sur la période commune on utilise les mêmes sous-périodes disponibles avec la prise en 
compte de lacunes dans les données, avec le but de trouver la version plus simple possible.   
 
Tableau 4.3 Résultats de la modélisation statistique pour la période de référence de janvier 
2005 à décembre 2006.  Les coefficients A, B et C ont été optimisés par moindres carrés dans 
la version a du modèle statistique et A a été fixé à 0 pour la version b. MSX-Y-Z=A+B·T+C·u. 
Y pour le site, soit Los Crespos (Cr) soit  Humboldt (Hu) et Z pour la version a ou b. 
 Corrélations partielles 
Modèle r2 A B C r2(Q.T) r2(Q.uM)* r2(T.uM)* 
MS5-Cr-a 0.74   0.007   0.035   -0.007      0.43       0.16        0.00 
MS5-Hu-a 0.75   0.003   0.039   -0.005      0.72       0.08        0.04 
MS5-Hu-TOREr-a 0.73 -0.014   0.053   -0.003      0.72       0.08        0.04 
MS5-Cr-b 0.74  0   0.040   -0.007      0.43       0.16        0.00 
MS5-Hu-b 0.75  0   0.042   -0.005      0.72       0.08        0.04 
MS5-HuTOREr-b 0.73  0   0.043   -0.003      0.72       0.08        0.04 
* Q pour débit glaciaire, soit à la station Los Crespos (Cr), soit à la station Humboldt (Hu). T pour température, 
soit à la station ORE (TORE), soit à l’ORE reconstituée à partir de réanalyses (TOREr). uM pour la vitesse du 
vent méridional à 500 hPa. n = 20 dans le cas de la station Los Crespos et  n = 22 dans le cas de la Station 
Humboldt. 
 
Dans le tableau 4.3 les trois premières colonnes correspondent à l’ajustement des trois 
coefficients pour la période de référence. MS5-Cr-a pour le modèle statistique de régression 
multiple ajusté aux débits de la station Los Crespos, MS5-Hu-a pour les débits de la station 
Humboldt et MS5-Hu-TOREr-a pour la station Humboldt mais avec la température 
reconstituée à partir de réanalyses, dans les deux cas précédents on avait utilisé la température 
mesurée à la station ORE. Les trois derniers modèles (avec l’indice « b ») sont équivalents aux 
trois précédents (avec l’indice a) sauf qu’on a fixé la constante A égale à 0. Dans les trois 
premiers cas on passe d’un ajustement sur des débits et températures observées, à un 
ajustement avec des débits calculés et températures reconstituées. Nous allons nous servir de 
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ces critères de dégradation de l’information d’entrée et de l’information (débits) pour 
l’ajustement/vérification et pour interpréter les résultats du tableau 4.3. En effet le modèle 
MS5-Cr-a constitue le modèle de référence, parce qu’il utilise la température mesurée au sol et 
le débit glaciaire observé. Cette information est ensuite dégradée dans les version suivantes, 
avec l’utilisation soit de données d’entrée issues de reconstitutions de température à partir de 
données de réanalyses, ou soit en utilisant des débits glaciaires calculés à partir de 
l’information de la station hydrologique Humboldt (voir chapitre 3.2.2).  
 
La performance des différents modèles, évaluée à l’aide de coefficients de détermination, est 
similaire. Dans les modèles correspondant à l’indice « a » (dont l’information est probablement 
de meilleure qualité), les coefficients/paramètres d’ajustement (B et C) varient de manière plus 
importante que dans le cas des modèles correspondants à l’indice « b ». Cependant, la 
performance des modèles de la famille « a » par rapport à ceux de la famille « b » reste la 
même. Les valeurs des coefficients B pour les modèles de la famille « b » sont moins variables 
que ceux de la famille « a ».  
 
Figure 4.11 Comparaison des résultats de modèles statistiques pour la période de référence de 
janvier 2005 à décembre 2006. Débit glaciaire observé à la station Humboldt (trait gros 
gris).Débit glaciaire simulé avec le modèle MS5-Hu-b (trait gros noir). Débit glaciaire simulé 
avec le modèle MS5-HuTOREr-b (trait fin noir plus carrés vides). Les traits fins en gris plus 
croix représentent l’incertitude (+25%) sur la mesure du débit 
 
Ceci suggère la possibilité de simplification du modèle statistique à partir de la réduction du 
nombre des paramètres de calage correspondant à la constante A, avec l’objectif d’arriver à la 
généralisation des paramètres dans le cadre d’une extrapolation. Il faudrait bien entendu 
développer une analyse du bilan d’énergie afin d’essayer d’attribuer un sens physique aux 
paramètres B et C obtenus à partir de cette approche purement empirique.    
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Autre aspect à prendre en compte dans les essais de généralisation des coefficients B et C serait 
de prendre en compte des singularités physiographiques de chaque bassin versant. 
 
Le fait d'obtenir un résultat acceptable (Figure 4.11) avec les modèles qui utilisent des données 
de réanalyses est encourageant dans la perspective de l’extrapolation/transposition du modèle 
statistique, car ce type d’information a un caractère régional.  
 
4.3.2.1 Conclusion du chapitre 4.3.2 
 
Les résultats obtenus avec les différentes versions du modèle MS5 sont encourageants en terme 
d’applications futures pour l’étude de l’évolution de la ressource en eau glaciaire. En effet, les 
spécialistes prévoient que les simulations des températures dans les Andes seront améliorées 
avec les performances des modèles de circulation régionale (Sturm, 2005 ; Vuille, 2006). Ce 
type de travail a déjà été entrepris au Pérou, et les résultats obtenus ont permis la simulation 
des débits avec une précision suffisamment acceptable pour réaliser une première prévision de 
l’avenir de la ressource en eau glaciaire (Pouyaud et al., 2005).  
 
En Équateur on ne dispose pas encore de simulations suffisamment fiables de variables 
météorologiques telles que la température, pour la période analysée, à partir de modèles de 
circulation régionale. Pour palier cette difficulté on a utilisé les données des réanalyses pour 
reconstituer les débits en s’appuyant sur les résultats obtenus avec le modèle MS5-Hu-TOREr-
b. Ceci nous permettra d’évaluer dans le chapitre suivant la capacité et la pertinence de 
l’approche statistique pour la simulation des débits glaciaires à court terme.  
 
4.3.3 Reconstitution des débits glaciaires à la station Humboldt pour la 
période de novembre 1999 à mai 2007 
Dans ce chapitre nous avons reconstitué les débits glaciaires à la station Humboldt de la 
période antérieure (novembre 1999 à décembre 2004) à notre période de référence, qui était de 
janvier 2005 à décembre 2006.  De plus, nous avons complété la série avec les données de 
2007 (janvier à mai). Donc la série de donnés analysée correspond à la période de novembre 
1999 à mai 2007. 
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4.3.3.1 Calage et validation du modèle MSX 
La reconstitution des débits glaciaires mensuels mesurés à la station Humboldt a été réalisée 
avec l’hypothèse que la taille du glacier n’a pas changée pour la période de temps étudiée 
(novembre 2006 à mai 2007).  
 
Une analyse à plus long terme devrait considérer les variations de la taille du glacier, 
cependant cet aspect nécessite une analyse plus ample de la dynamique de l’écoulement du 
glacier.  
En Équateur, une première analyse sur la dynamique de l’écoulement glaciaire a été entreprise 
par Schäfer (2007) sur le volcan Cotopaxi situé à 30 km du volcan Antizana, dont les résultats 
sont encore très préliminaires. Shäfer (2007) arrive à la conclusion que, dans les conditions 
actuelles la principale incertitude pour la modélisation de l’écoulement de la glace provient du 
manque d’information sur la géométrie du lit rocheux. Au Pérou, Pouyaud et al. (2005) ont 
utilisé les valeurs moyennes de la variation de surface des glaciers péruviens dans le temps. Le 
fait de prendre en compte les variations de la surface à l’intérieur du modèle au pas de temps 
annuel, comme l’ont fait Pouyaud et al. (2005) leur a permis mieux représenter l’évolution 
future de la ressource en eau glaciaire. Ces auteurs se sont appuyés sur les mesures des 
variations du front glaciaire et des séries de débit de longue durée (environ 50 ans) sur 
plusieurs glaciers.  
 
Tableau 4.4. Résultats de la modélisation statistique pour la période de novembre 1999 à mai 
2007. TORER : température à la station ORE reconstituée à partir de la température à 500hPa 
issue des réanalyses et uM500hPa : composante méridionale du vent à 500hPa issue de 
reanalyses. A, B et C, coefficients d’ajustement du modèle statistique MS5-V=A+B·T+C·u. Le 
coefficient A a été fixé à 0 et les coefficients B et C ont été optimisés par moindres carrés. 
Coefficients de détermination pour les variables utilisées pendant la période de calage. 
L’indice V indique la période pour laquelle on a appliqué le modèle. n représente le nombre de 
mois. 
               Période               r2 (n)           Coefficient 
       r2 : QglHu vs 
  (TOREr,uM500hPa) 
r2 : TOREr vs 
 (uM500hPa) Modèle 
       Cal.        Val.      Cal.      Val.   A    B     C TOREr uM500hPa     uM500hPa 
MS5-a 01/05-12/06 11/99-12/04 0.73 (11) 0.59 (41) 0.000 0.043 -0.003    0.72     0.08        0.04 
MS5-b 01/05-05/07 11/99-12/04 0.69 (16) 0.59 (41) 0.000 0.042 -0.003    0.67     0.12        0.07 
MS5-c 11/99-12/04 01/05-05/07 0.60 (41) 0.68 (16) 0.000 0.059 -0.007    0.54     0.16        0.01 
MS5-d 11/99-05/07        --- 0.45 (57)      --- 0.000 0.049 -0.009    0.36     0.16        0.02 
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Le tableau 4.4 présente les résultats de différentes simulations : 
i) MS5-a : le modèle statistique a été calé sur la période de référence de janvier 2005 à 
décembre 2006 et validé sur la période de novembre 1999 à décembre 2004. 
ii) MS5-b : le modèle statistique a été calé sur la période de janvier 2005 à mai 2007 et 
validé sur la période de novembre 1999 à décembre 2004. 
iii) MS5-c : le modèle statistique a été calé sur la période de novembre 1999 à 
décembre 2004 et validé sur la période de janvier 2005 à mai 2007. 
iv) MS5-d : le modèle statistique a été calé sur la totalité de la période (novembre 1999 
à mai 2007). 
 
 
 
Figure 4.12 Comparaison entre le débit glaciaire estimé à partir des données de la station 
Humboldt (trait fin en noir plus carrés vides) et a) débits simulés par le modèle MS5-b, calage 
pour la période de janvier 2005 à juin 2007 (trait gros en bleu) et validation pour la période 
de novembre 1999 à décembre 2004 (trait fin en rouge) ; b) débit simulés par le modèle MS5-
c, calage pour la période de novembre 1999 à décembre 2004 (trait gros en bleu) et validation 
pour la période de janvier 2005 à juin 2007 (trait fin en rouge). Les traits gris plus croix 
représentent l’erreur de mesure (+25%) sur les débits.  
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La courte durée de notre série nous autorise à considérer que la surface du glacier n’a pas varié, 
ce qui n’est pas tout à fait exact d’après les observations sur le glacier 15. Cependant la taille 
du glacier Los Crespos est à peu près trois fois plus importante que celle du glacier 15, par 
conséquence l’importance relative de la diminution de sa surface devrait être moins importante. 
De plus on ne dispose malheureusement pas de mesures continues sur le glacier Los Crespos 
pour valider cette hypothèse, ce qui fait l’impact de la variation de la surface du glacier reste 
une source d’erreur, très difficile à évaluer à partir de l’information disponible. 
 
Dans ce contexte, avec l’hypothèse que les données à la station Humboldt sont correctes pour 
la période 2005-2007 et que les sorties du modèle MS5-a ont besoin d’une correction arbitraire 
pour la période 1999-2004 (Figure 4.13a), on a estimé ce facteur de correction à 36% (Figures 
4.13b et 4.14).  
 
 
 
Figure 4.13 Comparaison du débit glaciaire observé à la station Humboldt et du débit simulé 
par le modèle MS5b. a) Les cercles remplis en noir correspondent au calage sur la période de 
janvier 2005 à mai 2007 (r2 = 0.69) et les cercles noirs correspondent aux débits obtenus en 
validation pour la période de novembre 1999 à décembre 2004 (r2 = 0.59). b) idem que pour 
la partie 4.13a sauf que les débits obtenus en validation ont été multipliés par 1.36 (carrés). La 
ligne représente la droite de pente 1. 
 
L’hypothèse utilisée dans la correction pourrait aussi être utilisée en sens inverse, c'est-à-dire 
en supposant que les données à la station Humboldt de la période de 2005-2007 ne sont pas 
correctes et qu’on devrait introduire une correction sur les données. Cependant on ne dispose 
pas d’information indépendante pour vérifier ces hypothèses de façon suffisamment 
rigoureuse.  
En effet, pendant la période en question, la plus grande partie de jaugeages a été réalisée en 
basses eaux, donc on ne peut pas évaluer de façon objective la fiabilité, non seulement des 
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débits sinon de l’information enregistrée par les limnigraphes, étant donné que les instruments 
sont sensibles à la sédimentation, qui perturbe de façon significative les mesures de hauteur 
d’eau. De plus la forme rectangulaire du canal de mesure rend cette station peu précise en 
basses eaux. 
 
Actuellement on assure la qualité des données grâce à des visites chaque 15 jours et à 
l’installation de deux limnigraphes moins sensibles aux problèmes de sédimentation. En 
conséquence dans l’avenir la qualité de l’information devrait s’améliorer non seulement en 
hydrologie pour la simulation des débits glaciaires, mais aussi par l’amélioration du réseau 
pluviométrique qui permettra de mieux prendre en compte les perturbations dues aux 
précipitations. 
 
 
Figure 4.14 Débit glaciaire à la station Humboldt reconstitué (trait épais bleu) avec le modèle 
MS5-b, calé sur la période de janvier 2005 à mai 2007. Le débit simulé a été corrigé par un 
facteur de 1.36 (1) pour la période de novembre 1999 à décembre 2004 (janvier 2005 à mai 
2007). Débit glaciaire observé à la station Humboldt (trait fin noir avec carrés). Température 
issue de reanalyses sur l’Antizana à 500 hPa et corrigée à partir des observations de terrain á 
la station météorologique ORE (trait fin rouge).   
 
4.3.4 Relation entre les débits glaciaires simulés et l’ENSO 
 
On sait que la fonte de la glace et de la neige qui a lieu sur les glaciers tropicaux, donc le débit 
qui en sort, est sensible aux variations du climat (Ribstein et al., 1995 ; Wagnon et al., 2001 ; 
Kaser et al., 2003 ; Favier et al., 2007b), variations qui s’expriment au niveau de la 
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température, des précipitations et de la circulation atmosphérique générale. Les variations 
observées dans le climat sont la conséquence, entre autres, des phénomènes climatiques telles 
que l’ENSO. Il est donc important d’analyser l’influence de ce phénomène sur le débit 
glaciaire. 
 
Afin d’analyser l’influence de l’ENSO sur le débit glaciaire nous avons utilisé le débit 
glaciaire, simulé à partir du modèle statistique MS5-b (voir chapitre antérieur), parce que 
même si son résultat á été corrigée de façon arbitraire (multiplié par 1.36 pour la période de 
novembre 1999 à décembre 2004), les valeurs obtenues semblent refléter les variations des 
débits (voir figure 4.14). 
 Nous avons utilisé l’indice Niño 4 comme indice de variations du climat. Cet indice a été 
utilisé par Francou et al. (2004) pour expliquer les variations du bilan de masse sur la zone 
d’ablation du glacier 15. Ces auteurs ont mis en évidence, un décalage de 4 mois entre 
l’occurrence de l’ENSO au niveau de l’océan Pacifique central équatorial et la réponse du 
glacier 15. Ils ont aussi mis en évidence l’influence de l’ENSO sur les précipitations dans la 
zone d’étude. L’influence de l’ENSO sur les précipitations de la zone d’étude est plus évidente 
pendant les mois de juin à août (Vuille et al., 200a ; Vuille et al., 2000b ; Villacís et al., 2003). 
Cependant elle est aussi présente pendant les mois de mars à mai. En effet, les variations des 
précipitations sur le bassin amazonien qui constitue la source d´humidité pour les Andes, par le 
recyclage de l’humidité provenant de l’océan Atlantique tropical, serait contrôlée non 
seulement par l’ENSO, mais aussi par les anomalies de la température superficielle sur l’océan 
Atlantique tropical (Vuille et al., 2000b ; Espinoza et al., 2007 soumis) et même par celles de 
l’ensemble de l’océan Pacifique et pas seulement par sa partie tropicale (Espinoza et al., 2007 
soumis). Alors que l’influence de l’ENSO sur la température est plus nette, comme l’ont 
montré Vuille et al. (2000b).  
 
Nous avons calculé des anomalies du débit, de la température et des précipitations par rapport à 
la moyenne de la période d’étude (novembre 1999 à mai 2007). Les anomalies de température 
superficielle de la mer du secteur Niño 4, fournies par la NOAA, sont calculées par rapport à la 
période 1961-1990 (Tenberth, 1997). 
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Figure 4.15 a) Anomalies du débit glaciaire simulé avec le modèle MS5b (trait épais noir) à la 
station Humboldt par rapport à la moyenne mensuelle multiannuelle, débit glaciaire observé à 
la station Humboldt (trait fin noir plus carrés) et anomalies de la température superficielle de 
la mer (indice ENSO) du secteur Niño 4 (trait épais vert). b) Anomalies de la précipitation 
moyenne des pluviomètres P2 et P3 (barres grises) et anomalies de la température à 500hPa 
(trait épais violet). Les événements El Niño et la Niña (d’après le critère de Trenberth, 1997) 
sont indiqués par les traits rouge ou bleu.   
 
Francou et al. (2004) ont montré l’importance des précipitations solides dans le contrôle du 
bilan de masse sur la zone d’ablation du glacier et plus précisément sur la fonte. La 
température joue un rôle indirect puisqu'elle contrôle l’altitude de l’isotherme qui détermine la 
phase de précipitations. Une fréquence des précipitations solides suffisamment importante, 
provoquée par une faible température autour de 0 ºC (0.5 ºC d´après L’Hôte et al, 2005), 
pourra arriver à modifier l’état de surface du glacier, en faisant augmenter l’albédo, et la 
réflexion de l’énergie solaire en diminuant de cette façon l’énergie disponible pour la fusion. 
En même temps l’abaissement de l’isotherme 0 ºC entraîne une diminution de la surface du 
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glacier capable de contribuer de façon significative à la fonte. Cette situation est renforcée 
durant les événements "La Niña", pendant lesquels la température diminue alors que la 
fréquence des précipitations et la surface enneigée augmentent, provoquant la diminution de la 
surface de faible albédo propice à la fusion. Ces trois facteurs diminuent la fusion. Des 
conditions opposées sont observées durant les événements "El Niño". 
 
On peut observer les situations mentionnées précédemment dans les figures 4.15a et 4.15b 
pour les années 2000 dans le cas de La Niña et durant l’année 2003 pour le cas d’El Niño, avec 
des anomalies de débits respectivement négatives et positives, c'est-à-dire avec une diminution 
du débit durant La Niña et une augmentation pendant El Niño.  
Cependant cette situation ne se reproduit pas de la même façon pour les événements El Niño 
suivants (2005 et 2007). La figure 4.15a montre que les pics des anomalies positives sur le 
débit correspondent aux pics des variations de température, soit au niveau global (indice 
ENSO) soit au niveau local de l’Antizana, alors que les anomalies des précipitations les plus 
récentes (2005-2006) ne répondent comme auparavant (2000 et 2003), période au cours de 
laquelle on avait observé une diminution soutenue pendant plus longtemps (fréquence 
d’anomalies de précipitations négatives plus importante).  
En effet, on observe (Figure 4.15a) qu’à partir de 2003 (sauf pour l’année 2006) que d’une 
année à l’autre, les pics des anomalies de température restent relativement constants (avec une 
amplitude similaire), alors que les pics des anomalies des débits diminuent. Ceci pourrait 
s’expliquer par le fait que l’effet des températures les plus importantes est annulé par 
l’occurrence des anomalies de précipitations plus importantes (début de 2005). Un autre facteur 
à considérer serait que même s’il fait chaud, des précipitations plus importantes impliquent la 
présence des nuages, donc un probable blocage de l’énergie solaire, ce qui pourrait expliquer la 
diminution des anomalies des débits. Ceci est plus évident pendant l’année 2006 où l’on 
observe des anomalies de température positives sans qu’il y ait un El Niño et des anomalies 
positives de précipitation. Ceci mérite une analyse plus approfondie non seulement de la 
sensibilité de la fonte par rapport aux différents facteurs météorologiques qui la contrôlent, 
mais aussi par rapport aux conditions météorologiques régionales ou globales qui pourraient 
influencer les précipitations au niveau du volcan Antizana.   
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4.3.4.1  Conclusion du chapitre 4.3.4 
 
La relation entre le débit glaciaire et l’ENSO se montre complexe. En effet l’influence de la 
température superficielle de l’océan Pacifique sur la température au niveau de l’Antizana est 
claire, par contre son influence sur la précipitation est beaucoup moins nette, et probablement 
présente seulement sur une partie de l’année (juin à août) comme l’ont montré des études 
précédentes (Vuille et al., 2000b ; Villacís et al., 2003). De plus, cette influence n’est pas 
constante dans le temps, ce qui doit modifier la réponse hydrologique du glacier, lorsque les 
précipitations ne suivent pas le schéma attendu pendant les événements El Niño. C'est-à-dire 
que quand la température augmente, mais que la précipitation ne devienne pas, comme on 
pourrait s'y attendre, déficitaire, la réponse hydrologique du glacier sera soumise à des facteurs 
antagonistes qui pourraient provoquer une diminution relative des débits. Ceci met en évidence 
la nécessité d’étudier plus profondément les causes qui déterminent les anomalies des 
précipitations dans la région.  
 
Une analyse de ce type a été réalisée récemment au Pérou par Vuille et al. (2007), ces auteurs 
ont montré le rôle des perturbations de la circulation générale et son influence sur les 
précipitations, qui sont probablement responsables de valeurs imprévues du bilan de masse 
spécifique de certains glaciers de la Cordillère Blanche. Or ces perturbations de la circulation 
générale, mises en évidence par les précipitations, pourraient être en grande partie expliquées 
par les anomalies de la température superficielle de la mer de l’ensemble de l’océan Pacifique 
et de la partie tropicale de l’océan Atlantique (Vuille et al., 2000b ; Espinoza et al., 2007, 
soumis). La complexité de ces interactions montre bien que les glaciers tropicaux intègrent et 
sont un indicateur privilégié des anomalies du climat global. 
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5 MODELISATION AU PAS DE TEMPS MENSUEL SUR LA 
PERIODE 1963-2005 DU BILAN DE MASSE DANS LA ZONE 
D’ABLATION DU GLACIER 15 
 
Nous disposons sur le glacier 15, situé à 3 km du glacier Los Crespos, d'une série homogène et 
continue de mesures du bilan de masse dans la zone d'ablation réalisées au pas de temps 
mensuel. Cette série englobe plusieurs évènements climatiques exceptionnels et contrastés 
comme l'événement El Nino 1997-98 ou la Nina 1999-2000. Nous allons essayer de relier et de 
modéliser ce jeux de données avec les variations du climat au niveau local, régional et global et 
de valider ensuite ces modèles sur la période 1956-1994 sur laquelle nous avons tenté de 
reconstituer les variations globales des glaciers de cette région.  
Nous essayerons ensuite d'interpréter les relations trouvées entre les variations de l'ablation 
(perte de masse par fusion ou par sublimation), considéré comme "un proxi" de la fonte et 
celles du climat. 
Ceci constitue une première tentative d'extension des résultats hydrologiques du chapitre 
précédent obtenus pour la période 1999-2006. 
 
5.1 CONTEXTE, OBJECTIFS DE CETTE MODELISATION 
 
Favier et al. (2004b) et Francou et al. (2004) ont mis en évidence le lien entre le climat global 
et les processus qui contrôlent la fonte sur le glacier 15 du volcan Antizana. Sur la base de ces 
travaux d'autres auteurs (Cadier et al., 2007 (voir annexe A) ; Manciati et al. (2007)) ont 
proposé une modélisation statistique du bilan de masse mensuel sur la zone d’ablation du 
glacier 15 du volcan Antizana.  
 
• Le bilan de masse en relation avec l’ENSO 
En effet, les situations météorologiques qui contrôlent les conditions de fonte sur la zone 
d’ablation du glacier 15 sont renforcées durant l’occurrence des événements ENSO. Pendant la 
phase froide de l’ENSO (La Niña), on observe un refroidissement de l’atmosphère dans la 
région tropicale de l’Amérique du Sud, donc aux alentours du volcan Antizana. En même 
temps, on observera que les précipitations sont plus importantes, en conséquence du 
renforcement de la convection au cœur du bassin amazonien, qui atteint la région tropicale et 
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subtropicale des Andes. La circulation (vent) est-ouest de masses d’air chargées d’humidité, au 
niveau de la moyenne et haute troposphère est renforcée sur l’axe équatorial de l’Amérique du 
Sud, entre l’océan Atlantique et l’océan Pacifique. Dans cette situation météorologique, les 
températures plus froides associées à une fréquence plus importante d’événements convectifs 
(précipitation plus fréquentes et plus importantes que la moyenne), vont provoquer des chutes 
de neige plus importantes. Ceci déposera sur les glaciers une couche de neige capable de 
réfléchir (albédo élevé) une grande partie de l’énergie solaire (principale source d’énergie pour 
la fusion) reçue.  L’énergie solaire incidente serait aussi moins importante que la moyenne à 
cause du blocage provoqué par les nuages amenés par le vent depuis l’Amazonie. De plus, une 
augmentation occasionnelle de la vitesse du vent pourrait aussi entraîner la diminution de la 
fusion, en favorisant l’utilisation de l’énergie par la sublimation. Cependant, ceci serait surtout 
valable pendant la saison la moins humide (juin à septembre). En conséquence, au niveau du 
glacier, l’isotherme correspondant à la température (0.5 ºC, d’après l’Hôte et al., 2005) qui 
détermine que la plus grande partie (90%) des précipitations soit solide, s’abaisserait vers le 
bas de la zone d’ablation, ce qui entraînerait un bilan de masse sur la zone d’ablation nul, voire 
positif (1999-2000). Cet effet pourrait être soutenu pendant plus longtemps si le vent est 
renforcé.  
Une autre conséquence des conditions atmosphériques typiques de La Niña serait que le bilan 
net spécifique sur l’ensemble du glacier puisse arriver à être positif, grâce à la forte 
accumulation due aux précipitations plus importantes, en conditions défavorables pour la fonte 
(année 2000). Les conditions météorologiques caractéristiques des événements La Niña, 
provoquent la diminution des débits issus de la fonte, car la zone d’ablation est petite et que 
l’énergie disponible pour la fusion est faible. Ces conditions sont plus marquées pendant les 
mois d’avril-mai et de septembre, à l’époque des équinoxes, quand l’énergie solaire est 
maximum (Francou et al., 2004). 
  
Pendant la phase chaude du phénomène climatique ENSO (El Niño), les conditions 
météorologiques et leurs conséquences sur le bilan de masse sur la zone d’ablation sont 
pratiquement opposées. La température de l’air serait supérieure à la limite de 0.5 ºC dans la 
zone d’ablation, donc il y aurait plutôt des précipitations liquides et les chutes de neige seraient 
sporadiques et faibles, insuffisantes pour maintenir sur le glacier une surface de fort albédo 
pendant longtemps capable réfléchir de cette façon l’énergie solaire. La vitesse du vent devrait 
être moins importante, donc moins de sublimation et plus d’énergie disponible pour la fusion 
de la neige/glace.  
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Francou et al. (2004) soulignent la nécessité de continuer l’analyse de la réponse du bilan de 
masse sur la zone d’ablation aux variations du climat, en utilisant des séries de données plus 
longues. En effet, ils ont analysé 8 années (96 mois) de données et signalent que, malgré la 
sensibilité du bilan de masse aux événements ENSO, le bilan de masse sur la zone d’ablation, 
correspondant à l’événement El Niño le plus fort (1997/1998) de la période (1995-2007) 
analysée, n’a pas été le plus négatif. Alors qu’une grande partie de la variabilité climatique 
pendant la période en question  a été influencée par cet événement. Actuellement on dispose de 
11 années de données pour la période 1995-2005, soit 132 mois en continu. 
 
• Modélisation du bilan de masse sur la zone d’ablation 
Pour donner suite et dans la logique des travaux précédents (Cadier et al., 2007 ; Manciati et 
al., 2007) en terme de la modélisation du bilan de masse, dans ce chapitre de la thèse, nous 
allons explorer la possibilité de construire un outil de modélisation pour la simulation du bilan 
de masse sur la zone d’ablation. Nous avons choisi l’approche statistique, avec le but de 
reproduire les variations du bilan de masse en utilisant le minimum d’information possible. En 
effet, on est limité en termes d’information d’entrée, par les mesures météorologiques 
disponibles dans le passé. On ne dispose pas, en particulier, de mesures météorologiques 
locales sur le glacier pour le calcul précis de la fonte avant l’année 2000 et cette information 
est très hétérogène. La température s’avère être un indice bien corrélé avec l’ablation, soit 
parce qu'il faut la considérer comme un intégrateur des processus météorologiques au niveau 
local, grâce à sa corrélation avec les termes du bilan d’énergie qui contrôlent la 
fonte/sublimation, soit comme intégrateur du climat grâce à sa relation étroite avec des 
phénomènes climatiques du type ENSO. Par contre à partir de 1995 on dispose des données de 
précipitation mensuelle locale, cette information pourra nous aider à compléter l’analyse afin 
d’expliquer le maximum de la variance du bilan de masse. Cet aspect sera développé dans une 
première étape de cette étude. Dans une deuxième étape nous allons étendre, soit dans l’espace 
soit dans le temps, notre recherche de l’information capable d'expliquer/modéliser les 
variations du bilan de masse sur la zone d’ablation, afin d’essayer de reproduire ses variations 
à plus long terme dans le passé, que l’on pourra ensuite valider sur les variations des glaciers 
calculées à partir de photographies aériennes. 
 
Afin de compléter l’étude de Cadier et al. (2007) reproduite en annexe A, nous avons étendu 
dans l’espace la recherche d’autres informations météorologiques capables d’expliquer les 
variations du bilan de masse.  
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Cette fois-ci nous nous sommes concentrés dans la recherche des données de température 
autour du volcan l’Antizana. En effet, Vuille et al. (2000b) ont montré que les variations de 
température dans la Sierra équatorienne sont partiellement contrôlées par les anomalies de la 
température superficielle de la mer (ATSM) de l’océan Pacifique central équatorial, en liaison 
avec les événements ENSO. Comme expliqué précédemment dans l’introduction du chapitre 5, 
Francou et al. (2004) ont mis en évidence l’influence indirecte de la température sur le bilan de 
masse de la zone d’ablation, par le contrôle de la phase (liquide ou solide) des précipitations, 
ainsi que sa relation avec le phénomène climatique ENSO. 
 
Manciati et al. (2007) ont construit un modèle statistique similaire à celui de Cadier et al. 
(2007), mais avec l’information de plusieurs stations météorologiques de l’Institut de 
Météorologie et Hydrologie de l’Equateur (INAMHI). Les variables d’entrée du modèle de 
Manciati et al. (2007) sont la température à la station M003 Izobamba, la précipitation à la 
station M376 Pilahuin, l’indice de précipitations des 9 mois précédents sur le volcan Antizana. 
Le modèle arrive à expliquer 68% de la variance du bilan de masse observé. A la différence du 
modèle de Cadier et al. (2007), ils utilisent la température à Izobamba au lieu de l’indice 
ENSO, et ils ont inclus l’information sur la précipitation de la station M376 Pilahuin. Ces 
variables ont été sélectionnées par une analyse statistique de type stepwise, afin de reproduire 
au mieux la variance du bilan de masse sur la zone d’ablation du glacier 15.  
 
Le modèle proposé par Cadier et al. (2007) et modifié par Manciati et al. (2007) est robuste, 
par contre il n’est pas utilisable pour reconstruire les évolutions passées du bilan de masse sur 
la zone d’ablation, observée à partir de la photogrammétrie, étant donné qu’on ne dispose pas 
de données des précipitations sur le volcan Antizana pour la période antérieure à l’année 1995, 
alors qu’on dispose, pour valider ces modèles, d’informations issues de la reconstitution 
photogrammétrie du glacier 15 depuis 1956. De plus, dans l’état actuel des connaissances, les 
simulations des précipitations par les modèles de circulation atmosphérique générale et 
régionale ne sont pas encore suffisamment fiables dans les Andes (Garreaud et al., 2006) pour 
envisager de remplacer la précipitation observée par la précipitation générée par les modèles 
atmosphériques de circulation générale (AGCM), dans les modèles statistiques mentionnés 
précédemment.  
 
Dans ce chapitre nous allons explorer la possibilité d’améliorer les modèles statistiques 
mentionnés précédemment, sur la base de l’analyse réalisée dans le chapitre 4.4, où le rôle du 
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vent, comme variable complémentaire pour l’explication de la variation des débits glaciaires, a 
été mis en évidence. 
 
Le calage des modèles sera réalisé sur la période 1995-2005 en utilisant les mesures 
topographiques annuelles réalisées à partir de 1995 sur la zone d’ablation du glacier 15. 
 
La cohérence des modèles sera ensuite validée à l'aide de l’information issue de la 
reconstitution aéro-photogramétrique disponible sur le glacier 15, étant donné qu’on dispose 
d’informations sur la variation de la surface et de la longueur du glacier pour les années 1956, 
1965, 1993 et 1997. On dispose aussi d’un Modèle numérique de terrain (MNT) sur l’ensemble 
du glacier 15 pour l’année 1956, issu d’une carte topographique au 1/50000 ème. 
 
5.1.1 Variation de la géométrie du glacier 15 dans le temps 
 
 
 
Figure 5.1 Comparaison entre le recul glaciaire observé à partir de la photogrammétrie sur 
les glaciers 15a et le secteur 19 du volcan Cotopaxi. Modifiés d’après Maisincho et al. (2007) 
et Jordan et al. (2005) respectivement. 
 
Il nous faut tout d'abord reconstituer le mieux possible les variations des glaciers sur la période 
1963-2005 que nous utiliserons ensuite pour comparer les modèles Mbal1 et Mbal3.  
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Le glacier 15 du volcan Antizana est constitué dans sa partie finale par deux langues glaciaires, 
qui se séparent en dessous d’une altitude d’environ 5100 m. Ces langues descendent jusqu'à 
une altitude de 4860 m. Le sommet du glacier se trouve à 5760 m.  
Les mesures d’ablation mensuelles sont réalisées sur la langue 15α du glacier 15 de façon 
continue à partir de juin 1994, et nous allons donc concentrer notre analyse sur l’analyse de la 
géométrie de cette langue glaciaire 15α.  
 
La comparaison du recul glaciaire observé sur le glacier 15α avec la variation du front 
glaciaire observé sur le volcan Cotopaxi, situé à 30 km en direction sud-ouest du volcan 
Antizana, nous a permis de mettre en évidence l’homogénéité du comportement de ces deux 
glaciers de la zone d’étude. On observe (Figure 5.1) que le recul glaciaire n’a pas été 
significatif entre 1956 et 1976 dans le cas du volcan Copotaxi (Jordan et al., 2005) et est resté 
modéré dans le cas du volcan Antizana (Maisincho et al., 2007), situation qui contraste avec le 
recul accéléré qui a été observé par la suite, à partir du milieu de la décade des années 1970 
(Francou et al., 2000). Cet aspect a déjà été mis en évidence précédemment, au niveau 
régional, par la comparaison du glacier 15, par exemple avec le glacier Zongo en Bolivie 
(Francou et al., 2000) et Yanamarey au Pérou (Vincent et al., 2005).   
 
La langue glaciaire 15α montre un recul de -378 m depuis février 1956 jusqu’à décembre de 
2005. La seule période pour laquelle on ait pu identifier une avancée du front glaciaire est la 
période de 2000 à 2001, grâce à l’information détaillée disponible à partir de 1995, en terme de 
topographie ou en termes de bilan de masse. Cette avancée est une conséquence d’un bilan de 
masse spécifique positif observé sur l’ensemble du glacier. L’avancée correspond à la réponse 
dynamique du glacier due aux conditions climatiques plus froides et plus pluvieuses sur le 
bassin Amazonien correspondantes à l’événement La Niña observé entre la fin de 1998 et le 
début de 2001, sur l’océan Pacifique tropical équatorial. Cet événement a été capable non 
seulement de modifier la température au niveau des Andes de l’Equateur (Vuille et al., 2000b), 
mais aussi de renforcer les précipitations sur la partie est de l’Equateur. Il s’agit là d’une 
conséquence de la perturbation de la circulation atmosphérique au niveau du bassin amazonien, 
qui renforce la circulation atmosphérique de l’est vers l’ouest, donc l’advection vers les Andes 
de l’humidité recyclée au cœur du bassin amazonien et originaire de l’océan Atlantique tropical 
(e.g. Vuille et al., 2000b ; Villacís et al., 2003 ; Villacis et al., 2008). 
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Figure 5.2 Carte des isolignes de variation d’épaisseur de glace sur le secteur nord (19) du 
Cotopaxi entre les années 1976 et 1997. La carte a été construite à partir de la différence de 
surfaces entre 1976 et 1997. Les contours des pertes de glace plus faibles (0-10 m) sont 
colorés en gris clair et les contours des pertes plus importantes (40-50 m) sont colorés en bleu 
clair plus foncé. Le trait rouge (noir) représente la limite inférieure du glacier correspondant 
à l’année 1976 (1997). D’après Jordan et al. (2005).   
 
La ligne pointillée dans la Figure 5.4 montre l’incertitude sur le détail des variations à cause du 
manque d’information pendant ces périodes, avant les observations plus fréquentes réalisées 
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par l’IRD à partir de 1995. Nous avons placé un point d’interrogation sur la série du glacier 
15α du volcan Antizana entre 1963 et 1993, étant donné que pendant la décade des années 
1970 d’autres glaciers de la région ont enregistré soit une stagnation, comme dans le cas du 
volcan Cotopaxi, soit une avancée, comme dans le cas des glaciers Yanamarey et Uruashraju 
au Pérou (e.g. Hastenrath and Ames, 1995 ; Kaser et al., 2003). Donc, dans le cas du glacier 
15α on pourrait envisager une situation différente entre les années 1963 et 1993, si on avait eu 
davantage d’observations pour approfondir l’analyse.   
 
Une autre variable à considérer pour évaluer la cohérence des modèles à développer serait la 
variation dans le temps de l’épaisseur de la glace dans la partie basse du glacier, obtenue soit à 
partir des MNT générés par restitution aéro-photogramétrique, soit à partir des mesures 
topographiques de terrain. Dans le cas du glacier 15α, on dispose d’un MNT pour l’année 1956 
obtenu à partir d’une reconstitution photogrammétrie sur l’ensemble de ce glacier. Puis, pour 
l’année 1997, on dispose de mesures topographiques sur la zone d’ablation du glacier 15. La 
différence entre les deux MNT permet d’obtenir une variation d’épaisseur de glace moyenne 
sur la zone d’ablation de 40 m entre 1956 et 1997 (soit environ 0.9 m/an), alors que la variation 
d’épaisseur entre 1997 et 2007 serait d’environ 35 m, en moyenne (soit aussi environ 3.2 
m/an). La dernière estimation a été obtenue à partir de l’information des relevés 
topographiques réalisés à la fin de l’année pour déterminer la variation du front du glacier.  
 
Dans le cas du volcan Cotopaxi (Figure 5.2), sur le secteur 19, qui possède une orientation 
nord ouest, similaire à celle du glacier 15, entre les années 1976 et 1997 on observe une 
variation d’épaisseur qui va de 40-50 m à 10-20 m pour la plus grande partie de la surface de 
ce secteur. D’après Jordan et al. (2005), les variations au niveau des fronts glaciaires du volcan 
Cotopaxi pour la période 1976-1997 pourraient atteindre localement 78 m d’épaisseur de glace, 
qui seraient cohérentes avec la variation moyenne de 3 à 4 m équ. eau an-1 mesurée sur la zone 
d’ablation du glacier 15α pour la période de 1995 à 2002 (Cáceres et al., 2003). La valeur 
actualisée jusqu’à 2005 serait de 3,6 m équ. eau.an-1, avec une erreur de + 0.1 m équ. eau.an-1, 
d’après Favier et al. (2008). Ce taux d’ablation, en Equateur, au niveau de la zone d’ablation, 
aurait dû être plus faible entre les années 1970 et 1980 pour assurer soit la stagnation, soit 
l’avancée des glaciers, comme cela a été mesuré au niveau du volcan Cotopaxi par 
photogrammétrie (Jordan et al., 2005). Des variations analogues ont été mises en évidence pour 
le glacier Yanamarey au Pérou (Hastenrath et Ames, 1995) à partir des mesures 
topographiques du front et sur le glacier Chacaltaya en Bolivie (Ramirez et al., 2001) à partir 
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de la reconstitution du bilan de masse spécifique sur l’ensemble du glacier, à l’aide de la 
reconstitution photogramétrique.               
 
5.1.2 Régime des précipitations et éléments de climatologie régionale  
 
Rappelons quelques éléments qui permettront de mieux comprendre certains résultats de cette 
modélisation. 
 
Tableau 5.1 Variance retenue par les premières Composantes Principales (CP1) de 
précipitation sur la Sierra équatorienne pour les trimestres de décembre à janvier (DJF), de 
mars à mai (MAM), de juin à août (JJA) et de septembre à novembre (SON). Coefficients de 
corrélation entre les CP trimestrielles et les anomalies de TSM pour le secteur Niño3.4 sur la 
période 1965-1998 pour le premier mois du trimestre correspondant. Les corrélations 
significatives dans l’intervalle de confiance 95% sont marquées en gras et italique. Modifié 
d’après Villacís et al. (2003). 
Trimestre CP1 DJF CP1 MAM CP1 JJA CP1 SON 
Variance retenue (%)     46.6        36.3      43.4       37.0 
CP1*vsATSM3.4     -0.13          0.33      -0.62       -0.38 
 
 
Figure 5.3 Evolution temporelle de CP1 (première composante principale) pour les mois JJA 
en fonction des Anomalies de la Température superficielle de la Mer (ATSM) pour le secteur 
Niño 3.4 (on peut observer des valeurs négatives/positives durant la majorité des événements 
El Niño/La Niña). Modifié d’après Villacís et al. (2003). 
 
La précipitation entre les mois de juin à novembre sur la Sierra équatorienne a été influencée 
par El Niño au cours de la période 1965-1998 (Tableau 5.1). Dans ce contexte, si on considère 
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que l’année 1995 présente de faibles précipitations sur l’ensemble de la Sierra équatorienne, 
mais que cet effet a été plus marqué durant la période précédente de 1991 à 1994, durant 
l’événement El Niño qui a duré 4 ans (Villacís et al., 2003, Figure 5.3).  
 
 
Figure 5.4 a) Configuration spatiale (en haut à gauche) de la composante principale 1 (PC1) 
du trimestre JJA (en bas à gauche) sur le bassin amazonien. La PC1 JJA représente le 26 % 
de la variance du trimestre. Les indices MEI et PDO expliquent 65 % de la variance (r2) de 
la PC1 JJA, alors que les corrélations (r) individuelles de ces indices avec le PC1 JJA ont les 
valeurs de -0.69 et -0.66 respectivement. b) Configuration spatiale (en haut à droite) de la 
composante principale 2 (PC2) du trimestre MAM (en bas à droite) sur le bassin amazonien. 
La PC2 MAM représente 16 % de la variance du trimestre. La corrélation (r) entre le MEI et 
le PC2 MAM a une valeur de -0.55. Le carré rouge montre la localisation du volcan 
Antizana. Modifié d’après Espinoza et al. (2007, soumis).  
 
Plusieurs chercheurs (e.g. Espinoza et al., 2007, soumis) signalent que la précipitation annuelle 
sur l’ensemble du bassin amazonien, y compris une partie de la zone andine, est contrôlée 
principalement par l’ENSO (Figure 5.4) ; mais qu'au niveau saisonnier les anomalies de la 
précipitation dans la région d’étude sont aussi influencées par les anomalies de la température 
superficielle de l’océan Atlantique tropical (Vuille et al., 2000b ; Espinoza et al., 2007, 
soumis), mais aussi par des oscillations climatiques comme le PDO (Oscillation Décadaire de 
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l’Océan Pacifique, Mantua et al., 1997) observés sur l’ensemble de l’océan Pacifique, 
(Espinoza et al., 2007, soumis).   
 
5.2 MODELISATION STATISTIQUE DU BILAN DE MASSE SUR LA 
ZONE D’ABLATION DU GLACIER 15α SUR LA PERIODE 1995-2005 
Dans le chapitre 4.2 nous avons mis en évidence l’intérêt de prendre en compte le vent comme 
variable explicative complémentaire à la température, pour expliquer les variations des débits 
issus de la fonte de neige et de glace sur le glacier Los Crespos.  
Cadier et al. (2007) ont mis en évidence l’importance de la précipitation des mois précédents, 
au niveau du massif de l’Antizana, comme variable explicative, également complémentaire de 
la température pour expliquer, dans ce cas, les variations du bilan de masse sur la zone 
d’ablation du glacier 15α. Les variations de la précipitation seraient reliées aux événement 
ENSO.  
Manciati et al. (2007) ont mis en évidence la possibilité d’utiliser la température mesurée à 40 
km du volcan Antizana à la station météorologique de l’INAMHI M188 Izobamba, pour 
reproduire les variations du bilan de masse sur la zone d’ablation. Etant donné qu’on dispose 
des données de température à Izobamba à partir de 1963, ceci ouvre la possibilité d’utiliser et 
de valider ce modèle dans le passé, afin d’analyser l’influence des variations climatiques sur le 
comportement du glacier. De plus, la température d’Izobamba peut être reliée à la température 
mesurée à la station de Quito Observatoire, station qui dispose d’une longue série de données, 
depuis la fin du XIXème siècle.  
 
Manciati et al. (2007) ont utilisé la température de Quito Observatoire pour reconstituer une 
série du bilan de masse depuis le début du siècle passé, mais ils n’ont pas pu utiliser 
l’information glaciologique disponible (au moins depuis 1956) pour évaluer la cohérence des 
résultats obtenus par leur modèle.  
Leur modèle statistique de régression linéaire arrive à reproduire 52% de la variance du bilan 
de masse sur la zone d’ablation pour la période de calage 1995-2005. Cependant, la calibration 
de ce modèle sur cette période récente (1995-2005) pourrait introduire un biais, étant donné 
que la variation de la température observée pour cette période (10 dernières années, 0.35 ºC 
décennie-1) est très différente de la variation observée pour une période plus étendue vers le 
passé (100 dernières années, 0.12 ºC décennie-1) (voir chapitre 2.2.3). Le modèle de Manciati 
et al. (2007) pourrait donc reproduire le recul accéléré qui a été observé depuis 1976, mais par 
contre il est possible qu’il ne soit pas adapté pour reproduire la stagnation des glaciers 
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observée pour les glaciers du volcan Cotopaxi entre les années 1956 et 1976 par Jordan et al. 
(2005). Cette hypothèse sera évaluée plus bas dans le chapitre (5.3.2). 
 
Il faut remarquer que la variable à simuler dans ce chapitre (5) est le bilan de masse sur 
la zone d’ablation du glacier, qui n'est pas tout à fait la même chose que le débit d’un 
bassin fortement englacé que nous avions essayé de simuler dans le chapitre 4. Ceci peut 
expliquer que les variables d’entrée du modèle statistique du bilan de masse sur la zone 
d’ablation soient différentes de celles du chapitre précédent. 
 
5.2.1 Définitions des variables d’entrée et construction du modèle Mbal1 
 
Le modèle de Manciati et al. (2007) sera complété avec les données de vent issues de 
réanalyses, dans le même esprit de la reconstitution des débits glaciaires réalisée dans le 
chapitre 4.2, où le vent a été utilisé comme indice d’advection d’humidité. De la même façon, 
nous avons réalisé une analyse de type stepwise pour la sélection de variables du modèle, mais 
dans ce cas la variable retenue, en complément de la température, a été la vitesse du vent. Les 
variables initialement utilisées sont la température mesurée à Izobamba, la composante 
méridionale du vent, la composante zonale du vent et la vitesse du vent calculée à partir des 
composantes méridionale et zonale. Les données du vent correspondent au niveau de 500 hPa 
(5600 m) sur la maille centrée sur les coordonnées 77.5ºW, 0ºS où se trouve le volcan 
Antizana.   
 
Le modèle proposé Mbal1 (Figure 5.5a) est capable de reproduire 60 % de la variance (r2) du 
bilan de masse sur la zone d’ablation du glacier 15α. La température à Izobamba représente 52 
% de la variance (r2) du bilan de masse, alors que l’indice du vent représente seulement 29 % 
de la variance (r2) du bilan de masse. 
   
L’influence de la précipitation a été prise en compte par le modèle statistique proposé par 
Cadier et al. (2007) par la construction d’un indice des précipitations des 9 mois précédents. 
Cet indice de précipitation pourrait représenter la couverture de neige qui protége la glace de la 
fonte, donc qui va contrôler l’albédo global du glacier. Des précipitations excédentaires dans la 
région de l’Antizana provoquent une diminution de l’ablation. 
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Figure 5.5 a) Comparaison entre le bilan de masse observé (trait épais noir) sur la zone 
d’ablation du glacier 15α et le résultat du modèle statistique Mbal1 (trait fin noir). b) 
Comparaison entre les variables d’entrée utilisées dans les modèles linéaires de Francou et al. 
(2004), Cadier et al. (2007), Manciati et al. (2007) et Mbal1. Anomalie de précipitation des 9 
mois précédents sur le volcan Antizana (trait fin vert, gauche), température à la station 
Izobamba (trait épais noir, gauche), Indice du vent des 12 mois précédents (trait fin bleu, 
droit) et anomalie de la température superficielle de la mer du secteur Niño 4 avec un 
décalage de 4 mois (trait fin rouge, droit).     
 
 
Nous avons calculé, de façon analogue, un indice de la moyenne des 12 mois précédents de la 
vitesse du vent à 500 hPa. Ceci permet d’optimiser (de 0.07 à 0.29) le coefficient de 
détermination (r2) entre le bilan de masse sur la zone d’ablation et l’indice de vitesse du vent. 
Cet indice pourrait être interprété comme un indicateur de perturbations de la circulation 
atmosphérique au niveau de l’Amazonie équatorienne, provoquées par exemple par des 
événements ENSO. Cet indice de vent est relié aux anomalies de précipitation (Figure 5.5b) 
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avec un coefficient r2 = 0.54, et contribue à l’explication des variations du bilan de masse. 
L’indice du vent pourrait donc remplacer l’indice des précipitations de Cadier et al. (2007), 
dans la reconstitution du bilan de masse des périodes précédentes, avec l'avantage d'être 
disponible depuis 1949, puisqu’il est construit à partir des données des réanalyses.      
 
Le modèle Mbal1 s'ajuste correctement sur la période 1996-2005 (Figure 5.5a), les coefficients 
(rôle) de chaque variable d’entrée du modèle étant compatibles avec le schéma d'interprétation 
physique que nous essayons d'ébaucher ici. Mais il faut signaler que cette cohérence disparaît 
pendant l’année 1995. Sur la figure 5.5b, on observe que l’anomalie de vent n'est plus 
cohérente avec l’anomalie de précipitation ni avec l’anomalie de température et ni même avec 
l’indice ENSO. De plus, pendant l’année 1995, le bilan de masse montre les valeurs les plus 
négatives pour la période observée, alors que l’augmentation de la température n’a pas été 
aussi importante, que pour 1998, année pour laquelle on n’a pourtant pas observé un bilan 
aussi négatif qu'en 1995. Cette situation mériterait une analyse météorologique approfondie 
que nous ne pouvons mener ici et qui dépasse les objectifs de cette thèse.  
 
5.2.2 Comparaison et choix de modèles  
Dans le but de construire un modèle le plus simple et le plus performant possible, nous 
proposons une première adaptation du modèle Mbal1 en y remplaçant la variable "température 
mesurée au sol à Izobamba" par une température issue des réanalyses à 600 hPa (voir plus loin 
le chapitre 6.1.3.3). Cette version, dénommée Mbal2, utilise uniquement comme donnée 
d’entrée des données de réanalyses. On testera aussi le modèle de Manciati et al. (2007) qui est 
alimenté seulement avec la température mesurée à Izobamba, qui sera dénommé ici Mbal3. Les 
trois modèles seront calibrés sur les données du bilan de masse de la zone d’ablation pour la 
période de janvier 1996 à décembre 2005 et la reconstitution du bilan de masse sera effectuée 
pour la période de janvier 1963 à décembre 1995.  
 
La performance des modèles Mbal1 et Mbal3 (Tableau 5.2) sont similaires pour la période de 
calibration de janvier 1996 à décembre 2005, on observe ensuite une divergence progressive au 
fur et à mesure qu’on recule dans le temps (Figure 5.6). Ils enregistrent les mêmes variations 
rapides quand on passe d’une situation de fonte accélérée à une situation de fonte plus 
modérée.  
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Tableau 5.2 Résumé des variables d’entrée, paramètres des modèles et performance 
(coefficient de détermination) pour les modèles statistiques du bilan de masse sur la zone 
d’ablation. Les modèles ont été calibrés pour la période de janvier 1996 à décembre 2005 
(n=108). Les modèles statistiques gardent la même structure que les modèles statistiques 
précédents. 
Modèle                   Variables d’entrée     A B (T)* C (u)**  r2 
Mbal1 T Izobamba (ºC), index_u500 hPa (m s-1)    1731  -204    72 0.60
Mbal2 T 600hPa (ºK), index_u500 hPa (m s-1)     -398  -186    94 0.50
Mbal3 T Izobamba (ºC)    2670  -244      0 0.53
* paramètre fonction de la température mesurée au sol 
** paramètre fonction de l’indice du vent issu des réanalyses 
 
 
 
Figure 5.6 Comparaison entre le modèles Mbal1 (trait noir) et Mbal3 (trait gris), par rapport 
aux observations du bilan de masse sur la zone d’ablation du glacier 15α (trait rouge).  
 
5.2.3 Discussions des résultats obtenus avec le modèle Mbal1 
Le résultat du modèle statistique est cohérent sauf pour l’année 1995. Nous avons vu dans le 
chapitre précédent que même si l’indice ENSO était cohérent avec l’augmentation de la 
température à la station Izobamba, ceci n’était pas suffisant pour produire une ablation aussi 
importante.  
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L’anomalie observée en 1995 sur le bilan de masse pourrait s’expliquer par le déficit des 
précipitations observé pendant la même année (Sémiond et al., 1998), qui aurait permis qu’une 
grande partie du glacier reste découvert pendant une période de temps très importante. Dans la 
figure 5.5b, on présente les anomalies des précipitations à partir de septembre 1995, car on ne 
dispose des données des précipitations près du glacier qu’à partir de janvier 1995, on ne peut 
pas construire l’indice des précipitations des 9 mois précédents pour la période de janvier 1995 
à août 1995. Cependant, plusieurs études (Villacis et al., 2003 ; Espinoza et al., 2007, soumis) 
montrent que durant les années précédentes (1992, 1993 et 1994), il y a eu un déficit de 
précipitation au niveau de l’Equateur (voire Figure 5.3 plus haut). Ceci est probablement lié à 
l’événement El Niño le plus long jamais enregistré. Par contre, un effet aussi marqué sur le 
bilan de masse n’a pas été enregistré au niveau régional, plus au sud sur les glaciers Chacaltaya 
ou Zongo en Bolivie (Francou et al., 2003), alors que cela a été le cas pour l’année El Niño de 
1998 dans le cas de la Bolivie (Francou et al., 2003) et du glacier 15 en Equateur (Francou et 
al., 2000 ; Francou et al., 2004). 
 
En conséquence, l’année 1995 doit être considérée comme une année anormale, qui mériterait 
une analyse détaillée, non seulement des conditions météorologiques qui ont provoqué le 
déficit des précipitations, comme cela a été effectué récemment au Pérou par Vuille et al. 
(2007), mais pour laquelle il serait nécessaire d’étudier de façon plus précise l’influence de la 
précipitation sur le bilan de masse et l’effet retardé des précipitations déficitaires des années 
précédentes pendant la période 1991-1994 (voire Figure 5.3 plus haut). Ce déficit aurait pu 
provoquer la remontée de la ligne d’équilibre, donc une augmentation de la surface de glace 
découverte et soumise à des conditions favorables pour la fonte. En effet, en 1995, l’altitude de 
la ligne d’équilibre était située à une altitude de l’ordre de 5245 m (Sémiond et al., 1998), alors 
que l’altitude moyenne de la ligne d’équilibre pour la période 1995-2005 n’a été que de 5030 
m (Maisincho et al., 2007). 
Cette année 1995 met donc en évidence les limites du modèle de régression linéaire pour 
représenter ce type de situations 
Ces relations sont complexes. Tout ceci constitue plusieurs pistes prometteuses que nous 
n'avons malheureusement pas pu explorer complètement. 
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5.3  RECONSTITUTION DU BILAN DE MASSE SUR LA ZONE 
D’ABLATION POUR LA PERIODE DE JANVIER 1963 A DECEMBRE 
2005 
 
Dans le modèle statistique de caractère empirique proposé précédemment (chapitre 5.2.2) pour 
reconstituer le bilan de masse sur la zone d’ablation du glacier 15α, on a utilisé comme 
variables d’entrée, la température mesurée à la station météorologique Izobamba, et la vitesse 
du vent issue de réanalyses sur la maille (2.5ºx2.5º) centrée sur le point de coordonnées 77.5ºW 
0ºS et 500 hPa (environ 5600 m d’altitude). Le volcan Antizana est à l’intérieur de cette maille. 
La station Izobamba se situe à 40 km du volcan Antizana. L’analyse est limitée par la durée de 
la série de la station Izobamba, où on dispose des données mensuelles de température sans 
lacunes pour la période de janvier 1963 à décembre 2005, alors qu’on dispose des données 
mensuelles de vitesse du vent en continu de 1949 jusqu’à aujourd’hui.     
 
Le modèle calibré sur la période janvier 1996-décembre 2005 (voir plus haut, Figure 5.4a), 
reproduit de façon assez fiable la réponse du bilan de masse aux conditions humides et froides 
observées pendant La Niña de 1999-2000 et sèches et chaudes pendant El Niño de 1997-1998. 
L’évolution de l’indice du vent est aussi cohérente avec le contexte climatique de la période 
d’étude, étant donné que durant les événements La Niña la circulation atmosphérique est 
renforcée dans la direction est-ouest, donc la vitesse du vent présente des valeurs importantes, 
alors que le contraire se présente pendant les années El Niño, avec des valeurs de vitesse du 
vent plus faibles (voir plus haut, Figure 5.4a).              
 
5.3.1 Comparaison des résultats des modèles Mbal1 et Mbal3 
 
Les résultats des simulations du modèle Mbal1 entre les années 1963 et 1975, suggèrent qu’il y 
a eu un gain de masse pendant cette époque. Alors que dans le cas du modèle Mbal3 il semble 
qu’il y ait eu un léger ralentissement de la perte de masse mais insuffisant pour provoquer un 
gain de masse, sauf dans les années 1974 et 1975, qui correspondent à un événement La Niña 
très humide, avec de fortes précipitations (voir Figure 5.7). 
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Figure 5.7 Bilan de masse spécifique mensuel cumulé sur la zone d’ablation du glacier 15α 
simulé par les modèles Mbal1 (trait épais noir) et Mbal3 (trait fin noir). Les cercles rouges 
signalent les inflexions principales.  
 
Le comportement du modèle Mbal1 est cohérent avec la réponse glaciaire observée au niveau 
régional. C'est à dire avec une diminution de l’ablation pendant la décade des années 1965 à 
1975, en conséquence des fortes précipitations et des températures inférieures à la période 
actuelle. Ces conditions climatiques ont provoqué soit la stagnation des glaciers ou soit leur 
avancée (eg. Kaser et al., 2003).  
 
Le modèle Mbal1 est capable de reproduire l’inflexion de 1975 observée par Kaser et al. 
(2003). Alors que le modèle Mbal3 n’en est pas capable. Donc nous avons décidé de continuer 
l’analyse seulement avec le modèle Mbal1.    
 
Nous avons identifié quatre périodes avec des réponses différentes (1963-1975, 1975-1990, 
1990-2001, 2001-2006) sur le glacier 15α (Figure 5.7). Nous avons calculé les bilans de masse 
annuels moyens pour les deux premières périodes (1963-1975 et 1975-1990), afin de les 
comparer avec ceux obtenus (de façon graphique) à partir de la série publié par Kaser et al. 
(2003) et avec les résultats obtenus en Bolivie par Rabatel (2005) et Ramírez et al. (2001). 
(figure 5.8). Les autres périodes n’ont pas été analysées parce qu’on ne disposait pas 
d’information simultanée, sur les trois pays (Equateur, Pérou et Bolivie). La comparaison a 
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simplement pour objectif une évaluation qualitative. De plus Mbal1 ne fournit le bilan de 
masse que sur la zone d’ablation, alors que les autres travaux fournissent le bilan sur 
l’ensemble du glacier.  
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Figure 5.8 a) Bilan de masse spécifique cumulé (axe en haut à gauche) reconstitué à partir 
de la moyenne des débits glaciaires de cinq bassins de la Cordillère Blanche d’après Kaser 
et al. (2003), pour la période 1953 à 1994 ; b), Longueur perdue cumulée entre 1948 et 1994 
(axe en bas à droite), modifié par Kaser et al. (2003) de Kaser et al. (1990) et réactualisé par 
Ames et Francou (1995) ; c) en haut à droite, bilan de masse spécifique moyen du glacier 
Chacaltaya reconstitué par photogrammétrie de 1948-1998. La période 1991-2004, 
chevauchant la période précédente provient de mesures de bilans de masse réalisées au sol, 
d’après Ramirez et al. (2001), réactualisé par Francou et Vincent (2007) ; d) Bilan de masse 
spécifique moyen (en bas à gauche) par période pour les cinq glaciers (avec orientations 
différentes) du massif Charquini. Les valeurs sans (avec) parenthèses représentent le bilan 
de masse (écart type du bilan de masse), modifié d’après Rabatel (2005). 
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Tableau 5.3 Comparaison entre le calcul du bilan de masse simulé sur la zone d’ablation du 
glacier 15α avec le modèle Mbal1 et la reconstitution du bilan de masse net de Kaser et al. 
(2003) au Pérou et celle de Rabatel (2005) en Bolivie. 
                                                                     Site 
     15α     Pérou Tous           15α           Pérou        Bolivie 
 
Période 
       DH* 
(m équ eau) 
     Bn** 
(m équ. eau) 
  Dt 
(ans) 
        DH/Dt 
(m équ. eau an-1) 
         DBn/Dt 
(m équ. eau an-1) 
    DBn/Dt*** 
(m équ. eau an-1) 
1963-1975       23       -2   12          1.92          -0.17          -0.43 
1975-1990       -5     -13   15        -0.33          -0.87          -1.02**** 
* Variation d’épaisseur de la glace 
**Bilan de masse net spécifique dans Cordillère blanche au Pérou obtenu graphiquement d’après Kaser et al. 
(2003). 
*** Bilan de masse net spécifique sur le massif Charquini en Bolivie d’après Rabatel (2005). 
**** Bilan de masse spécifique moyen pour les périodes 1974-1983 et 1983-1993. Estimé d’après Rabatel (2005). 
La période commune est considérée comme similaire à celle des deux cas précédents (Equateur et Pérou). 
 
En général, le résultat de la comparaison au niveau régional (Tableau 5.3) montre que la 
période 1963-1975 est caractérisée par des bilans de masse moins négatifs que ceux de la 
période de 1975-1990, voire positifs dans le cas de l’Equateur. Le résultat suggère aussi 
l’existence d’un gradient nord sud dans l’intensité de la réponse glacier. Les bilans seraient 
plus négatifs vers le sud. Ce résultat est cohérent avec le modèle de comportement spatial et 
temporel de la précipitation annuelle, proposé par Espinoza et al. (2007, soumis) pour 
l’ensemble du bassin Amazonien, la partie andine incluse, y compris pour les influences 
significatives de l’ENSO (Figure 5.7). 
 
En Equateur, dans la Sierra, la variabilité interannuelle des précipitations est influencée de 
façon significative par l’ENSO entre les mois de juin à novembre (Vuille et al., 2000b ; 
Villacís et al., 2003), de façon contrastée entre la première, (1963-1975) et la deuxième période 
(1975-1990), puisqu’on observe une fréquence plus importante d’anomalies positives de 
précipitations pendant la première période et une fréquence plus importante d’anomalies 
négatives de précipitations pendant la deuxième. Au niveau du massif de l’Antizana, la 
précipitation des mois de juin à novembre (JJASON) représente 44 % de la précipitation totale 
annuelle (voir chapitre 2.2.4). En conséquence le comportement contrasté du bilan de masse 
observé entre la première (1963-1975) et la deuxième période (1975-1990) pourrait être 
expliqué par les variations de l’ENSO, en accord avec le résultat de Francou et al. (2004), mais 
il faudrait considérer aussi le rôle du PDO à long terme (Figure 5.9), par son influence sur la 
précipitation. La première période a été plus froide, avec des vitesses du vent plus importantes 
(Figure 5.10) et des anomalies de précipitation positives (Figure 5.7), alors que des conditions 
opposées ont été observées pour la deuxième période. 
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Figure 5.9 Anomalies de la température superficielle de la mer du secteur Niño 4 (Indice 
ENSO Niño 4, trait fin rouge) et Anomalies de la température superficielle de la mer sur 
l’ensemble de l’Océan Pacifique (indice PDO, trait épais bleu).  
 
 
Figure 5.10 Température mesurée à la station Izobamba (trait fin rouge) et indice de la 
vitesse du vent à 500hPa (trait épais bleu) issue des réanalyses. Les données de la vitesse du 
vent correspondent à la maille centrée sur 75ºW, 0ºS. Les séries présentées ont été lissées à 
l’aide d’une moyenne mobile sur une période de 13 mois.      
 
5.4 CONCLUSIONS DU CHAPITRE 5   
Dans ce chapitre nous avons mis en évidence la cohérence et les limites de notre approche de 
modélisation.  
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Les ajustements de tous les modèles de simulation sur la période de calage 1995-2005 
permettent de reproduire de façon acceptable les variations des bilans de masse de la zone 
d'ablation du glacier 15a. Cependant, ceci n’a pas été le cas pour l’année 1995, dont le bilan 
très négatif pourrait être la conséquence du déficit prolongé de précipitations au cours de la 
période immédiatement antérieure (1991-1994)  
 
Nous avons ensuite cherché à comparer les simulations produites par les différents modèles sur 
la période 1963-2005. La simulation du bilan de masse sur la zone d’ablation du glacier avec le 
modèle Mbal1 se montre plus cohérente que celle du modèle Mbal3. Le modèle Mbal1 est 
capable de simuler l’inflexion observée au niveau régional (Equateur, Pérou et Bolivie) du 
bilan de masse dans la moitié des années 1970. Le modèle Mbal3, qui n’utilise que la 
température, n’est pas capable de reproduire cette inflexion. 
Le modèle Mbal1 serait plus robuste parce que le rôle de la température y est complété par 
l’indice de vitesse du vent. Cet indice représente grosso modo les perturbations atmosphériques 
(variation de la circulation est-ouest) qui influent sur les précipitations.  
 
L’indice du vent est plus fort pendant la période de 1963 à 1975, que pendant la période de 
1975 à 1990. La première période est aussi plus froide que la deuxième. Au niveau des 
précipitations, la première période a présenté des anomalies positives de précipitation 
soutenues pendant presque toute la période. Alors que le contraire est vrai pour la deuxième 
période. Ces anomalies sont plus marquées pendant le trimestre de JJA. Mais ce comportement 
serait aussi valable pour le trimestre MAM. Les deux trimestres représentent 57% du total 
annuel de précipitation. Donc, le résultat de simulation du modèle Mbal1 suggère qu’il est fort 
probable que les conditions climatologiques caractéristiques (précipitations importantes, froid 
et vitesse du vent plus importante) de la première période (1963-1975) aient provoqué, soit la 
stagnation des glaciers observée à partir de la photogrammétrie sur le volcan Cotopaxi, soit 
l’avancée des glaciers, comme cela a été observé au Pérou (Kaser et al., 2003). Le contraire 
serait vrai pour la période postérieure (1975-1990). 
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6 IMPACT DU CHANGEMENT CLIMATIQUE SUR LE 
REGIME HYDROLOGIQUE D’ALTITUDE 
Dans ce chapitre nous allons utiliser le modèle de Pouyaud et al. (2005) pour évaluer l’impact 
du changement climatique sur la capacité annuelle de production en eau des bassins 
partiellement englacés. Dans cette introduction allons montrer l’impact potentiel de la 
disparaissons de l’apport d’origine glaciaire et à continuation nous allons présenter l’approche 
de modélisation choisi.       
 
• L’impact potentiel du changement climatique 
 
 
Figure 6.1 Impact de la disparition du débit glaciaire du glacier « Los Crespos » (trait bleu) 
sur le régime hydrologique du bassin Humboldt (trait gris). Le scénario (trait épais en noir) a 
été construit à partir des observations de l’année 2005. Il a été calculé comme la différence 
entre le débit observé à la station Humboldt et celui observé à la station Los Crespos. 
Précipitation au pluviographe P09 (barres grises, en haut, axe inversé) et température à la 
station ORE (trait rouge, en bas). 
 
La Figure 6.1 montre les débits moyens journaliers aux stations limnimétriques Humboldt et 
Los Crespos, de même que la différence entre Humboldt et Los Crespos. Cette différence doit 
être considérée comme le scénario extrême, en terme d’impact du réchauffement climatique sur 
le régime hydrologique à 4010 m, au niveau de la station hydrologique Humboldt, après la 
disparition de l’apport glaciaire. Afin de compléter le scénario, on a soustrait aussi au débit 
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mesuré à la station Humboldt, le débit issu de l’infiltration au niveau du glacier, environ 7.2% 
(17 ls-1) par rapport au débit observé à la station Humboldt (229 ls-1) et 30% par rapport au 
débit observé à la station Los Crespos (55 ls-1), avec l’hypothèse que toute l’eau issue de 
l’infiltration au niveau du glacier ressort en aval pour alimenter le bassin Humboldt (voir 
chapitre 3.2.1.1). En l’absence d’autres informations, on n’a pas pris en compte la totalité des 
impacts provoqués par le changement climatique sur la partie non englacée du bassin, comme 
par exemple les variations de l’évapotranspiration, les variations des précipitations et les 
modifications de la végétation et les caractéristiques du sol.   
 
• L’approche de modélisation 
 
Afin de modéliser le passage d’un régime glacio – nivo/pluvial à un régime purement 
nivo/pluvial à plus long terme, il faut prendre en compte les variations de la surface glaciaire 
contributive. Pour ce faire, on dispose de données plus précises, au pas de temps annuel, sur les 
10 dernières années, depuis que les mesures topographiques du front glaciaire sur le glacier 15 
sont disponibles. Auparavant, d’autres données moins précises permettent de remonter 
jusqu’aux années 60, avec une précision beaucoup moins importante, grâce à la reconstitution 
aéro-photogramétrique de la surface du glacier. On ne dispose que des variations de surface et 
de longueur du glacier 15 du volcan Antizana depuis 1956. Les jeux de photos disponibles 
correspondent aux années 1956, 1965, 1993 et 1997. Cependant, il reste à faire la 
reconstitution des limites des glaciaires pour l’ensemble du massif de l’Antizana, et en 
particulier pour le glacier Los Crespos.  
 
Les relevés annuels depuis 1995 montrent la complexité et la rapidité de la réponse du glacier 
aux variations du climat. Cette complexité et cette rapidité viennent de ce que, malgré le recul 
global du glacier observé sur la période connue en détail (1995-2004), celui-ci a ré-avancé, en 
1999 et 2000, en conséquence des conditions climatiques plus humides et plus froides 
caractéristiques du phénomène climatique La Niña. La rapidité de cette réaction montre un 
temps de réponse de l’ordre de l’année (voire deux). Il faut remarquer aussi que les variations 
du front glaciaire sont le résultat non seulement de la réponse du glacier aux variations du 
climat, mais sont également liées aux caractéristiques topographiques particulières du bassin, 
puisque le glacier est un glacier très en pente, ce qui par l’intermédiaire de ses propriétés 
dynamiques (notamment sa viscosité) influence et accélère l’écoulement de la glace. 
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Nous avons décidé de réaliser les prévisions de l’impact du changement climatique au pas de 
temps annuel, compatible avec l’information disponible pour cet exercice. En effet, les mesures 
de variation de la superficie glaciaire ont une résolution temporelle annuelle, de même que les 
variations du climat futur définies à l’échelle de l’année, voire de la décennie. De plus, les 
données glaciologiques du bilan de masse spécifique, à partir desquelles on compte calculer la 
lame d’eau potentielle produite par le glacier, ont aussi une résolution temporelle annuelle. 
L’utilisation de ces données glaciologiques nous a permis de palier à l’incertitude sur les 
données hydrologiques. Cette incertitude est caractéristique du contexte strato-volcanique, et 
correspond principalement à l’hétérogénéité spatiale du fonctionnement hydrologique de la 
partie non englacée de ce type de bassin. Enfin, on a essayé d’évaluer la cohérence de nos 
résultats par une analyse comparative avec ceux de Pouyaud et al. (2005), obtenus au Pérou 
dans un contexte géologique différent, où le fonctionnement hydrologique de la partie non 
englacée du bassin est a priori plus simple à cause de la plus grande imperméabilité du bassin. 
 
6.1 LE MODELE UTILISE ET L’ESTIMATION DE SES PARAMETRES 
Dans ce chapitre nous allons reprendre l’approche de modélisation hydro - glaciologique 
proposée par Pouyaud et al. (2005) au pas de temps annuel, avec l’objectif de simuler la 
disponibilité future de l’apport glaciaire, en ayant bien sûr réalisé les adaptations nécessaires 
du modèle aux conditions climatiques et physiographiques spécifiques de l’Equateur. Les 
paramètres du modèle sont calés à partir de l’information hydro-météo-glaciologique 
disponible pour la période 1995 à 2005. 
 
Le modèle, encore de nature exploratoire, s’attache à représenter les réponses hydrologiques 
des principaux composants d’un bassin partiellement englacé. Le bassin est divisé en deux 
parties : une partie glaciaire et une partie non glaciaire. Nous allons introduire une subdivision 
de la partie glaciaire. Cela permettra d’affiner l`estimation de la limite supérieure de la partie 
glaciaire contributive de l’écoulement, afin de quantifier de façon plus précise le volume 
disponible pour l’écoulement dans le cadre du réchauffement climatique (voir chapitre 4.1.2). 
Actuellement la limite supérieure de la partie glaciaire est fixée par l’altitude de son sommet. 
La fonction de production génère une fonte glaciaire proportionnelle à la température, alors 
que cette température est variable avec le temps. Cette fonction de production est appliquée sur 
la partie englacée du bassin. Mais cette superficie englacée est variable avec le temps, puisque 
le glacier recule en raison de sa perte de masse. Les variations futures de la température et de la 
surface englacée sont estimées à partir de leurs tendances observées dans le passé, en 
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supposant qu’elles évolueront de façon similaire dans le futur, selon les scénarios du 
changement climatique à venir.   
La partie non englacée, par définition, correspond à la partie du bassin découverte de glace. La 
capacité de production de la partie non englacée du bassin est supposée proportionnelle à la 
précipitation, en utilisant un coefficient d’écoulement, qui intègre les apports superficiels et 
souterrains.        
 
Le modèle (équation 6.1) proposé par Pouyaud et al. (2005) est le suivant : 
 
( ) ( )[ ]{ }( ) SSglttaTiglFSPtSglSpnKepnLe /··1··1··1·0/···· βαβ −++++=        Eq. 6.1 
 
Où : 
Le : lame écoulée de tout le bassin, en m an-1 
Kepn : coefficient d’écoulement de la partie non englacée, sans dimension 
Spn : superficie non englacée de régime hydrologique pluvio-nivale, en km2 
β : coefficient de forme (réduction annuelle de la surface du glacier), en an-1 
Sgl : superficie englacée du bassin, en km2 
t : temps de la simulation en années, t = 0 pour l’année d’initialisation 
P : précipitation moyenne annuelle sur le bassin et le glacier, en m an-1 
S : superficie totale du bassin, en km2 
F0gl : fonte F=f (T), ordonnée à l’origine pour T = 0 ºC, en m 
α : coefficient d’évolution de la fonte en fonction de la température 
Ti : température initiale au niveau de référence (4900 m), en ºC 
a : coefficient d’évolution de la température du scénario considéré en fonction du temps,        
en an-1. 
 
Le premier terme de d’équation représente le comportement de la partie non englacée du bassin 
et le deuxième terme représente la partie englacée du bassin. 
 
6.1.1 Le coefficient d’écoulement Kepn 
Nous avons choisi pour coefficient Kepn la valeur arbitraire de 0.3. Cette valeur est 
intermédiaire entre un coefficient kr (coefficient de ruissellement superficiel : entre 0.05 et 
0.25, Poulenard et al., 2001 ; Perrin et al., 2001 ; Favier, 2001 ; Zehetner et Miller., 2006) et 
d’autres valeurs de coefficients d’écoulement (entre 0.4 et 0.7 ; Andrade, 1996 ; Buytaert et al., 
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2007 ; Favier, 2001) observés dans les montagnes de l’Equateur. La configuration du modèle 
de Pouyaud et al. (2005) permettrait la prise en compte d’une fonction plus complexe pour 
déterminer le coefficient d’écoulement, en fonction notamment de l’évolution de la couverture 
végétale et/ou des conditions climatiques (température, précipitation…). 
 
6.1.2 Le coefficient de forme β (bêta)  
Ce coefficient représente la variation de la superficie glaciaire dans le temps. Celui-ci est 
déterminé non seulement par les variations climatiques (perte de masse en surface), mais aussi 
par la dynamique du glacier (écoulement), contrôlée par les propriétés physiques de la glace 
(température au niveau du lit rocheux et viscosité) et géométriques du glacier (taille et 
épaisseur du glacier, pente et forme du lit rocheux).  
  
En Equateur, nous avons utilisé les observations topographiques annuelles (depuis 1996) et 
celles provenant de la reconstitution des superficies glaciaires par aéro-photogrammétrie (pour 
les années 1956, 1965 et 1993) du glacier 15 du volcan Antizana (Maisincho et al., 2007), pour 
calculer le coefficient β. La valeur moyenne pour la totalité de la période analysée (1956-2005) 
est de 0.015 an-1 (ou 1.5%.an-1). Alors que pour la période 1956-1996, où les données sont plus 
éparses, la moyenne est de 0.007 an-1. Si on ne prend en compte que les variations entre 1997 
et 2005, on obtient la valeur de 0.017 an-1 (Figure 6.2). Ceci implique que la valeur moyenne 
pour la totalité de période observée est biaisée par la fréquence plus importante des 
observations à partir de 1996, tandis que la moyenne pondérée par le temps est de 0.0073 an-1. 
En effet, au Pérou, les séries d’observations effectuées relativement en continu depuis 1967 
montrent une augmentation dans la vitesse du recul des glaciers depuis les années 1980 (Kaser 
et al., 1990 ; Kaser et al., 2003), alors que pour les années 1970 la vitesse du recul était moins 
importante. En Equateur, un comportement similaire a été observé par Jordan et al. (2005) sur 
les glaciers du volcan Cotopaxi, où la fluctuation entre 1956 et 1976 est non significative, 
tandis qu’à partir de 1976 on observe un recul très marqué. En Bolivie, la reconstitution du 
bilan de masse sur le glacier Charquini montre que pendant les années 1970 il y a eu une 
diminution dans l’intensité de la perte de masse, qui a ensuite été suivie d’une accélération 
progressive jusqu’à la fin des années 1990. Cette reconstitution des fluctuations du recul 
glaciaire est conforme avec les traces laissées par les glaciers pendant les fluctuations du front 
(Rabatel, 2005). 
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Figure 6.2 Evolution du coefficient Bêta (β) dans le temps. Le nombre d’années correspondant 
à chaque période est indiqué sur l’axe. En bleu la valeur moyenne correspondant à la période 
où les mesures sont éparses (1956 à 1996), en rouge la valeur moyenne pour la période où les 
mesures sont plus précises (1996 à 2005). 
 
La stagnation, ou même l’avancée des glaciers des Andes tropicales, observées pendant les 
années 1970 serait la conséquence d’une combinaison complexe de plusieurs facteurs 
climatiques. Des facteurs tels que la diminution de l’éclairement solaire, la diminution de la 
température, le refroidissement du Pacifique central équatorial (augmentation de la fréquence 
des événements La Niña à cette époque) et de l’Océan Pacifique en général (phase froide du 
PDO-Pacific Decadal Oscillation) et la variation de la circulation générale (augmentation de la 
vitesse du vent et des précipitations) (Rabatel 2005 ; Vuille et al., 2003 ; Kaser et al., 2003 ; 
Fitzharris et al., 2007). En effet, dans les régions montagneuses, les modes de la circulation 
générale peuvent correspondre à des modifications du comportement des glaciers. Ces modes 
contrôlent la direction et la vitesse du vent, de même que l’importance de l’ascension des 
masses d’air et de cette façon la quantité d’humidité disponible pour les précipitations qui 
auront lieu sur les glaciers. Une situation atmosphérique, maintenue dans le temps, peut 
modifier la nature de la masse d’air et la fréquence d’occurrence des fronts chargés d’humidité. 
Cela va affecter les précipitations, la nébulosité, l’albédo et l’ablation, et en conséquence le 
bilan de masse spécifique des glaciers. Par des processus comparables, la température 
superficielle de la mer va affecter aussi les masses d’air prépondérantes et va contrôler les 
gradients de température et d’humidité de l’air au-dessus des glaciers. Cela va influencer les 
précipitations, en premier lieu la fréquence de précipitations solides versus les précipitations 
liquides, et va donc contrôler partiellement le bilan d’énergie. En résumé, les anomalies 
soutenues de la température superficielle de la mer peuvent influencer l’accumulation et 
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l’ablation des glaciers (Fitzharris et al., 2007) et en conséquence influencer aussi l’avancée ou 
le recul des glaciers. 
 
D’après Pouyaud et al. (2005), au Pérou la réduction de la surface glaciaire varie entre 0.4% 
par année pour les glaciers les plus grands (glaciers de vallée) et 1% par année pour les glaciers 
les plus petits (glaciers de montagne ou de pente). Les valeurs de réduction de surface par 
année observées sur le glacier 15 du volcan Antizana (entre 0.7 et 1.7 en %) sont en accord 
avec les valeurs observées au Pérou pour les glaciers de pente. Nous avons retenu les deux 
valeurs afin de faire des prévisions, en considérant des reculs différents, résultats de conditions 
climatiques de référence différentes, avant et après 1996 (voir plus bas, chapitre 6.1.3.3).  
 
6.1.3 Estimation des coefficients α (alpha) et a  
Nous ne disposons de données hydro-glaciologiques, pour estimer le coefficient α,  que pour la 
période 1995-2005. Par contre, avant de calculer a et α, il a été nécessaire d’obtenir une série 
de données de température pour la période 1995-2005, parce que nous ne disposions de 
données de température mesurées directement sur la surface du glacier que pour la période 
2000-2005. Nous nous sommes servis de données de réanalyses pour reconstituer les 
températures depuis 1995. Ensuite, il a fallu estimer la lame de fusion (LF) à partir des données 
glaciologiques (voir plus bas tableau 6.1), parce qu’on ne disposait pas de données 
hydrologiques suffisamment précises pour déterminer sa relation avec la température. 
Finalement les données de réanalyses ont été utilisées aussi pour calculer α.  
Les données de réanalyses ont été utilisées aussi pour analyser les tendances des variations de 
la température, depuis les années 1960 (voir chapitre 6.1.1.6). Cela, avec l’objectif d’estimer le 
coefficient a. Enfin, les tendances observées avec les données de réanalyses ont été comparées 
avec les tendances obtenues à partir de données de température mesurées au sol à la station 
Izobamba (située à 40 km de notre site d’étude).  
 
6.1.3.1 Calage de la température 
Dans notre cas nous avons utilisé des données de température issue de réanalyses pour évaluer 
les variations de température dans le temps. Nous avons tout d’abord corrigé les données de 
réanalyses pour les ramener à l’altitude de 4900 m (altitude de la station ORE), prise comme 
altitude de référence (Figure 6.3). Dans cet exercice de prévision de l’évolution de l’avenir de 
la ressource en eau dans le cadre du changement climatique, le calage a été réalisé au pas de 
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temps annuel. On ne dispose des données météorologiques de température sur le glacier que 
pour la période 2000-2005, alors qu’on dispose de données glaciologiques à partir de 1995. 
Donc, on s’est appuyé sur la comparaison des données de réanalyses avec les données 
mesurées au sol sur le bassin du glacier 15 (voir chapitre 2.2.5.2 comparaison entre la 
température mesurée à la station ORE et réanalyses) pour reconstituer la température jusqu’à 
1995. On a utilisé des données des températures correspondant aux niveaux de pression de 500 
hPa et 600 hPa, qui correspondent environ à des altitudes de 5600 m et 4200 m respectivement, 
englobant l’intervalle d’altitude des glaciers (4750 m - 5760 m) du volcan Antizana.  
 
 
Figure 6.3  Comparaison entre la température de référence mesurée sur le glacier 15 à 
l’altitude 4900 m (trait épais noir) et les réanalyses corrigées. Température corrigée à 500 
hPa environ 5600 m (trait fin noir), Température corrigée à 600 hPa environ 4200 m (trait 
épais discontinu noir). Température à la station météorologique de l’INAMHI Izobamba, 3058 
m (trait épais en gris). 
 
Les valeurs annuelles des température de réanalyses fournies en degrés Kelvin au niveau 
mensuel ont été moyennées pour obtenir la valeur annuelle, ensuite elles ont été transformées 
en degrés Celsius, et finalement on les a corrigées par rapport à la température observée au 
niveau de référence. La température à 500 hPa a été corrigée par l’addition de +5.42 ºC et la 
température à 600 hPa a été corrigé par l’addition d’une valeur de -2.15 ºC (Figure 6.3). Ces 
valeurs ont été obtenues par ajustement des moindres carrés. Les valeurs obtenues 
correspondent à des gradients de température avec l’altitude de l’ordre de -0.77 ºC.100 m-1 et 
de -0.31 ºC.100 m-1, pour les niveaux de 500 hPa et 600 hPa respectivement, si on prend en 
compte la différence d’altitude de 700 m par rapport au niveau de référence. Les valeurs 
obtenues sont en accord avec la valeur de –0.45 ºC.100 m-1 obtenue par Maisincho et al. (2007) 
autour du glacier 15 pour l’année 2004. Des corrections plus élaborées pourraient être 
envisagées au pas de temps mensuel, afin de prendre en compte les variations saisonnières des 
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gradients de température (Fox, 1993 ; Radic et Hock, 2006), comme on l’a mis en évidence 
dans le chapitre 4.3.1 (figure 3.10) Ces variations du gradient altitudinal de température sont 
associées aux variations de la circulation atmosphérique générale et aux variations de la 
disponibilité d’humidité atmosphérique (Marshall et al., 2007). Nous n’avons pas approfondi 
cet aspect, parce que les mesures de température pour la période antérieure à 2005 ne sont pas 
homogènes, étant donné qu’elles ont été obtenues sur le glacier, ce qui pourrait introduire un 
biais dû à l’influence du micro-climat créé par le glacier (e.g. Strasser et al., 2004). 
 
6.1.3.2 Estimation du coefficient α (alpha) 
Le coefficient alpha représente la variation de la lame de fonte (LF) en fonction de la 
température. A la différence du Pérou, où les données hydrologiques disponibles sont de 
qualité suffisamment acceptable pour analyser la relation LF versus la température, dans notre 
cas nous avons dû calculer sur le glacier 15 la lame annuelle de fonte à partir de données 
glaciologiques. Nous avons utilisé aussi des données de précipitation mesurées aux alentours 
du glacier 15 et des données de réanalyses pour évaluer la sublimation. Pour ce faire, nous 
avons appliqué la méthode proposée par Favier et al. (2008). Il faut remarquer que la LF 
calculée de cette façon représente la capacité potentielle de production en eau glaciaire. Donc, 
l’analyse proposée à un caractère notablement exploratoire, et permet de fournir une première 
estimation de l’ordre de grandeur de l’impact des variations du climat sur la capacité de 
production en eau des glaciers soumis aux conditions climatiques caractéristiques de la région 
tropicale interne. 
 
Nous avons utilisé la série annuelle du bilan de masse spécifique du glacier 15 et des 
précipitations de la période 1995 à 2005, pour reconstituer une série de bilan de masse pour le 
glacier 12, et ensuite estimer la lame de fonte sur le glacier 12. La reconstitution est permise 
par la forte corrélation (r2 = 0.7) existante, au niveau mensuel (Figure 6.4a), entre les mesures 
du bilan de masse sur les zones d’ablation de ces deux glaciers. La précipitation (P) montre 
aussi une forte corrélation au niveau mensuel (r2 = 0.86) entre les deux sites (Figure 6.4b). 
 
La Figure 6.4 présente la comparaison entre les bilans de masse pondérés par rapport à la 
fraction du glacier correspondant à la zone d’ablation. Le bilan de masse pondéré sur la zone 
d’ablation représente le volume de masse perdu sur la zone d’ablation (perte de masse par 
fusion et sublimation (Sb)) du glacier. La comparaison réalisée de cette façon nous apporte 
seulement de l’information par rapport à la validité, vérifiée ou non, de la réponse 
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hydrologique de ces deux glaciers. Une comparaison rigoureuse des processus de fonte devrait 
comporter une analyse sur la même tranche altitudinale. Dans notre cas, on peut conclure, de 
façon qualitative, que le comportement du bilan de masse pondéré sur la zone d’ablation est 
validé (grâce à la corrélation au niveau mensuel du bilan de masse sur la zone d’ablation, 
mentionné dans le paragraphe précédent), mais on pourrait dire aussi que la perte de masse sur 
la zone d’ablation du glacier 12 est plus importante (1.8 fois au niveau mensuel, voir 
explications plus bas) que sur le glacier 15. 
 
 
Figure 6.4 Comparaison entre a) le bilan de masse pondéré sur les zones d’ablation des 
glaciers 15 et 12 et b) précipitation sur le glacier 15 (pluviographe P02) et sur le glacier Los 
Crespos (P07). Les données utilisées correspondent à l’année 2005. 
 
Ensuite, les valeurs du bilan de masse spécifique (Bn) et de précipitation (P) utilisées dans le 
calcul de la lame de fonte sur le glacier 15 (Tableau 6.1) ont été corrigées à partir de 
l’information disponible sur le glacier 12 en 2005 (Tableau 6.2), afin de réaliser la 
reconstitution de la lame de fonte (LF) sur le glacier 12 jusqu’à 1995 (Tableau 6.3). Le bilan de 
masse spécifique, qui dans ce cas englobe la totalité du glacier, a été affecté par un coefficient 
de correction de 1.37 (ce coefficient n’est pas comparable de façon quantitative avec celui de 
1.8 trouvé sur la zone d’ablation, Figure 6.4), alors que la précipitation a été affectée par un 
coefficient de correction de 0.89. En effet, le bilan de masse spécifique pour l’année 2005 est 
plus négatif sur le glacier 12 que sur le glacier 15. Ceci est une conséquence des différences 
existant dans la géométrie (altitude et orientation) de ces deux glaciers. La langue glaciaire du 
glacier 12 descend plus bas (4750 m) que la langue du glacier 15 (4850 m), il y a donc une 
partie du glacier 12 soumise à des conditions de fonte plus sévères que pour le glacier 15. De 
plus, la précipitation est moins importante sur le glacier 12 que sur le glacier 15, ce qui est à 
rapprocher du fait que le glacier 12 soit plus protégé du flux d’humidité provenant de 
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l’Amazonie, principalement en direction est – ouest, par l’effet d’écran du massif du volcan 
Antizana. Ceci fait que la partie basse du glacier 12 est plus exposée aux facteurs favorables à 
la fonte (la couverture de neige qui protége la glace du rayonnement solaire serait plus faible et 
plus facile à dégrader, grâce à une température plus haute, comme conséquence d’une altitude 
moins importante).  
 
La sublimation (Sb) est considérée égale sur les deux glaciers, étant donné qu’elle est estimée 
au pas de temps mensuel à partir des données de réanalyses (voir Favier et al., 2008) donc à 
partir d’une information de caractère plutôt régional. De plus, on ne dispose pas des éléments 
(mesures de terrain et méthodes de calcul adaptées au pas de temps mensuel) suffisants pour 
évaluer de façon rigoureuse les variations de la sublimation dans l’espace, comme conséquence 
des perturbations sur le vent et sur la disponibilité d’humidité, provoquées par l’effet d’écran 
du massif. 
 
La lame de fonte (LF) est calculée à partir de l’équation 6.2 : 
SbBnPLF −−=    (m an-1)     Eq. 6.2 
 
Tableau 6.1 Résumé du calcul de la lame de fonte (LF) sur le glacier 15. 
                                                                     Glacier 15 
  année Bn (m année-1) Sb (m année-1) P (m année-1)* LF (m année-1)   T600hPa, Tzref (ºC) 
   1995        -2.51          0.43           0.74          2.82               0.39 
   1996        -0.43          0.43           0.93          0.92               0.11 
   1997        -0.61          0.38           0.96          1.20               0.11 
   1998        -0.85          0.40           1.26          1.71               0.94 
   1999         0.52          0.38           1.28          0.38              -0.33 
   2000         0.39          0.38           1.12          0.35              -0.19 
   2001        -0.60          0.36           0.83          1.07               0.19 
   2002        -0.77          0.33           1.07          1.51               0.53 
   2003        -1.36          0.26           0.80          1.90               0.59 
   2004        -0.57          0.31           0.85          1.11               0.50 
   2005        -0.79          0.33           0.92         1.38               0.67 
*P égale à la moyenne de pluviomètres P02 et P03. 
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Tableau 6.2 Résumé du calcul de la lame de fonte (LF) sur le glacier 12 et coefficients de 
correction pour la reconstitution de la lame de fonte sur le glacier 12. 
                                                                      Glacier 12 
  Année Bn (m année-1) Sb (m année-1) P07 (m année-1) LF (m année-1) Tzref (ºC)* 
     2005         -1.082           0.326            0.816           1.57        0.38 
F correction          1.37           1.00            0.89             ---          --- 
*Tzref : température mesurée sur le glacier 15 à l’altitude de référence (4900 m). 
 
La lame de fonte (LF) est assimilée à ce que Pouyaud et al. (2005) définissent comme Fgl 
(lame de fonte glaciaire), qui pourrait être interprétée comme la lame écoulée Le par des 
bassins versants très fortement englacés où l’apport de la partie non englacée est faible ou 
facilement identifiable. Dans notre cas LF représente la capacité potentielle de production en 
eau issue de la fonte de la neige et de la glace, étant donné que le contexte géologique strato-
volcanique perturbe (infiltration, variable dans le temps et dans l’espace, non négligeable) les 
mesures de débit en aval de nos glaciers (voir chapitre 3.2), ce qui rend difficile d’extraire 
l’information (quantitative) de l’impact des variations du climat à partir de nos données 
hydrologiques. En conséquence nous sommes obligés de baser nos interprétations sur LF. 
Donc, afin d’évaluer la cohérence de nos résultats, nous avons réalisé une analyse comparative 
avec les résultats obtenus par Pouyaud et al. (2005) au Pérou (Figure 6.5). 
 
Tableau 6.3 Résumé de la reconstitution de la lame de fonte (LF) sur le glacier 12. 
Glacier 12: reconstitution de la LF 
  année Bn (m année-1) Sb (m année-1) P07 (m année-1) LF (m année-1) T600hPa, Tzref (ºC) 
   1995           -3.44         0.43          0.66         3.67             0.39 
   1996           -0.59         0.43          0.82         0.98             0.11 
   1997           -0.84         0.38          0.86         1.32             0.11 
   1998           -1.16         0.40          1.12         1.88             0.94 
   1999            0.71         0.38          1.14         0.05            -0.33 
   2000            0.54         0.38          1.00         0.08            -0.19 
   2001           -0.82         0.36          0.74         1.20             0.19 
   2002           -1.05         0.33          0.95         1.68             0.53 
   2003           -1.87         0.26          0.72         2.32             0.59 
   2004           -0.78         0.31          0.76         1.23             0.50 
   2005           -1.08         0.33          0.82         1.57             0.67 
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Figure 6.5 Comparaison des relations entre lames de fonte annuelles (LF) et les températures 
au niveau de référence (4900 m, reconstituées à partir de données de réanalyses à 600 hPa) 
pour les glaciers 15 (trait discontinu en noir et cercles vides) et 12 (trait continu en noir et 
cercles pleins). La relation entre la température issue de réanalyses au-dessus de la Cordillère 
Blanche (TºCB) et lame de fonte correspondante au glacier Llanganuco (trait discontinu en 
gris, modifiée d’après Pouyaud et al. (2005)) est montrée à titre indicatif. Les points marqués 
comme « 1995 Gl 12 » et « 1995 Gl 15 », n’ont pas été considérés dans le calcul de la relation 
(voir chapitre 5.2.1). 
 
La Figure 6.5 montre la relation entre LF et la température à l’altitude de référence (4900 m). 
LF a été calculée comme on l’a expliqué précédemment et la température au niveau de 
référence a été reconstituée à partir de données de réanalyses. La pente de la régression linéaire 
représente la variation de la lame de fonte DLF en fonction de celle de la température ΔT. La 
valeur de la pente DLF/ ΔT (1.15) calculée pour le glacier 15 est comparable avec celle (1.02) 
du glacier Llanganuco au Pérou, alors que la pente (1.60) de la droite de régression obtenu 
pour le glacier 12 est relativement plus importante. Ceci pourrait être interprété par une 
sensibilité des glaciers équatoriens 12 et 15 à la température, plus importante que celle du 
glacier péruvien de Llanganuco. Il faut aussi considérer la taille plus grande du glacier 
Llanganuco de 80 km2, qui devrait être moins sensible/réactif que les glaciers équatoriens plus 
petits et plus pentus. Un autre facteur qui devrait aussi jouer est l’extension de la série des 
données utilisée, au Pérou. Les 50 ans de cette série englobent une variété de situations 
climatiques contrastées plus importante que dans le cas des glacier 15 et 12 du volcan 
Antizana, où l’on ne dispose que de 10 années de données dans un contexte climatique 
d’accélération récente du réchauffement (voir chapitre 2.2.3.3), presque toujours favorable à la 
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fonte. Cependant la relation obtenue au niveau annuel par Pouyaud et al. (2005) se montre 
relativement stable pour toute la période analysée (Figure 6.6), et proche de la relation obtenue 
pour l’Antizana (Figure 6.5). 
 
Figure 6.6 Relation entre les valeurs annuelles Fgl de la fonte glaciaire du bassin versant de 
Llanganuco et les températures de réanalyse TºCB fournis par le NCEP au-dessus de la 
Cordillère Blanche, entre 1953 et 1997. D’après Pouyaud et al. (2005). 
 
Il est évident qu’une relation obtenue avec seulement 10 points nécessiterait une validation, 
mais il faut aussi considérer que le résultat est cohérent avec le résultat obtenu au Pérou, à 
partir d’une série de longue durée, par Pouyaud et al. (2005), donc à une échelle régionale. De 
plus, dans notre cas la LF est le résultat d’un calcul qui n’a pas pu être validé par des mesures 
hydrologiques au pied du glacier 15, à cause de la complexité de la géomorphologie strato-
volcanique (Favier et al., 2008). La différence entre les valeurs de DLF/ ΔT obtenues pour les 
glaciers 15 et 12 met en évidence la nécessité de réaliser des observations sur des sites avec des 
conditions différentes (extension, tranche d’altitude, exposition aux sources d’humidité et au 
vent), afin de procéder à une généralisation de nos résultats. Le suivi intensif (visite d’au moins 
une fois par mois) et détaillé (micrométéorologique, hydrologique et glaciologique) des 
glaciers 15 et 12 nous a permis d’identifier les facteurs prépondérants, mentionnés 
précédemment, pour l’établissement des différences de comportement observées (réponse 
hydro-glaciologique) entre les deux glaciers (voir chapitre 2.6).      
La relation obtenue en Equateur entre les valeurs annuelles de LF et la température se montre 
très robuste pour le glacier 15 (r2 = 0.81, Figure 6.5), même si la température n’est pas le 
paramètre météorologique le plus important des mécanismes physiques de la fonte. Ceci 
pourrait s’expliquer parce que le bilan de masse spécifique (variable utilisé pour le calcul de 
LF) est aussi corrélé avec la température (r2=0.71, Figure 6.7). D’après Francou et al. (2004), 
cette relation s’explique parce que la température constitue un intégrateur du climat, et qu’elle 
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est corrélée avec d’autres variables plus « physiquement » pertinentes dans la détermination du 
bilan de masse, telles que l’humidité, la nébulosité ou la précipitation. Kaser (2001) fait 
mention aussi de la sensibilité du bilan de masse aux variations de la température à partir de 
l’analyse des glaciers proches de la latitude 0º, mais situés en Afrique.  
 
La relation proposée (LF versus Température) ne prend pas en compte l’année 1995. Celle-ci a 
été exclue car elle fait tomber le coefficient de détermination à la valeur de 0.37, alors que la 
pente de la relation n’est pas modifiée de façon significative, celle-ci passant de -1.19 sans 
l’année 1995 à -1.28 avec l’année 1995. Cette exclusion est justifiée parce que le bilan de 
masse net spécifique de cette année 1995 (-2.51 m équ. eau, Figure 6.7), constitue une situation 
anomale par rappor à la moyenne de la période 1995-2005 (-0.69 m équ. eau). En effet, cette 
année particulière montre une altitude de l’ELA plus élevée (5245 m) par rapport à la moyenne 
de la période de 1995 à 2005 (5121 m). Mais la température n’a pas été si élevée (0.39 ºC) que 
pendant d’autres événements El Niño (1998, 0.94 ºC), alors que la précipitation a été moins 
importante (-23%, 0.74 m) que la moyenne interannuelle (0.98 m) de la période 1995-2005. 
Les précipitations déficitaires ont été soutenues, non seulement pendant l’année 1995, mais 
aussi pendant les années précédentes (période de 1992 à 1994, situation El Niño soutenue, 
Villacís et al., 2003). Donc il semble que la valeur du bilan net spécifique très négative de 1995 
ait été provoquée par une période de faibles précipitations, avec une faible nébulosité qui a 
permis l’arrivée d’une grande quantité de rayonnement solaire, sur une grande surface du 
glacier sans la protection de la neige, de faible albédo.  
 
Au Pérou, Vuille et al. (2007) arrivent à expliquer des situations comparables en termes de 
discordances entre la température moyenne annuelle et le bilan de masse net spécifique 
annuelle, à partir de l’analyse détaillée des situations atmosphériques à l’échelle régionale et 
globale. Ces auteurs arrivent ainsi à relier les discordances, mentionnées précédemment, entre 
la température et les bilans de masse anormaux, aux anomalies de la circulation atmosphérique 
générale, qui provoquent des perturbations sur les mécanismes des précipitations dans les 
Andes péruviennes, perturbations qui vont influencer le comportement du bilan de masse net 
spécifique et finalement la fonte. 
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Figure 6.7 Comparaison entre le bilan de masse net spécifique sur le glacier 15 et la 
température au niveau de référence (4900 m) reconstituée à partir des données de réanalyses à 
600hPa. L’année 1995 (diamant vide) n’a pas été prise en compte dans le calcul de la droite 
de régression.  
 
Les études menées pour comprendre le fonctionnement hydro-glaciologique (principalement la 
fonte) en Bolivie (Wagnon, 1999 ; Sicart, 2002) et en Equateur (Favier, 2004) ont montré 
qu’aux courtes échelles de temps, l’état de surface du glacier était le paramètre essentiel de 
contrôle de la fonte, ce qui veut dire que l’importance et la fréquence des précipitations de 
neige fraîche sont déterminantes. D’après Wagnon (1999) la particularité de ces glaciers réside 
dans la très forte consommation d’énergie pour la sublimation.  
 
Pouyaud et al. (2005) décrivent de façon très didactique les processus qui déterminent la fonte 
des glaciers Boliviens. La variabilité de la fonte est très marquée. Pendant la saison sèche la 
sécheresse de l’air fait que l’énergie disponible est utilisée principalement pour la sublimation.  
La fonte devient ensuite plus importante en début de saison des pluies, lorsque la glace sale et a 
un albédo faible, alors que l’humidité est plus élevée, ce qui contribue à dégager une énergie 
résiduelle plus importante.  
Enfin, quand la saison des pluies est établie, ce sont les précipitations de neige fraîche qui 
contrôlent l’albédo.  
En Equateur, où la saisonnalité de la fonte est moins marquée et où les précipitations sont 
distribuées tout le long de l’année, Favier et al. (2004b) ont montré que la fonte était aussi 
contrôlée par l’albédo, lorsque les températures élevées, remontent en altitude la limite pluie-
neige. Les précipitations (liquides) font diminuer rapidement l’albédo et augmentent la fonte.  
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Dans la fonction de production proposée par Pouyaud et al. (2005) la seule variable utilisée 
pour le calcul de la lame de fonte est la température. Dans notre cas nous avons introduit 
indirectement l’effet de l’humidité pour exprimer son contrôle sur la sublimation et en 
conséquence sur la disponibilité d’énergie pour la fusion au cours de l’année. Cela a été fait en 
utilisant la sublimation (Sb) pour calculer la lame de fonte (LF) annuelle. L’introduction de la 
sublimation dans le calcul pourrait être considérée comme une étape de calage intermédiaire 
avant l’obtention du coefficient α. F0gl a été déterminé à partir des observations sur le glacier 
12 en 2005, prend la valeur de 1.57 m par année (Tableau 6.2). Ensuite α est calculé comme 
DLF/ ΔT /F0gl (soit 1.6/1.57) ce qui conduit à la valeur de 1.019. 
 
6.1.3.3 Estimation du coefficient a 
Le coefficient a sert à représenter la tendance des variations de température au cours du temps. 
Nous avons évalué la tendance de température sur la période 1963-2005, car c’est la période 
pour laquelle on dispose d’information à Izobamba. Cette station nous a servi pour évaluer la 
cohérence des données issues de réanalyses. Ce type des données a déjà été utilisé par Pouyaud 
et al. (2005) et Juen et al. (2007) au Pérou, ainsi que par Francou et al. (2004) et Cadier et al. 
(2007) en Equateur, afin d’analyser le lien entre les variables météorologiques et les variables 
hydrologiques (débit) ou glaciologiques (bilan de masse).  
Dans le cas de l’Antizana (Figure 6.8), la droite de régression de la série des données 
correspondant au niveau de 600hPa a pour équation T = -0.0277 + 0.0122*t, où -0.0277 
représente la température initiale (To) en 1963 et 0.0122 la variation moyenne de la 
température dans le temps pour la période 1963-2005, soit ΔT/Dt, où dans notre cas Dt 
correspond au pas de temps annuel.  
Dans le cadre de nos prévisions nous avons utilisé pour To la valeur de 0.38 ºC, qui correspond 
à la valeur de température observée en 2005 à 4900 m d’altitude sur le glacier 12. 
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Figure 6.8 Comparaison entre les tendances de variation de température issue des réanalyses 
à 500 hPa (trait fin noir) et à 600 hPa (trait épais noir) et la température mesurée au sol à la 
station météorologique Izobamba (trait discontinu gris). 
 
Ensuite, on procède à une mise en forme de la droite de régression, par division par To, afin 
d’obtenir la forme T =To*(1 + a*t), où a correspond au quotient entre ΔT/Dt et To. a est alors 
exprimé en an-1 et l’équation linéaire représente la variation de la température par rapport à la 
température initiale. La valeur de a obtenue pour la période de 1963-2005 est de 0.0316. La 
valeur du paramètre a n’est pas comparable avec les valeurs de tendances observées dans 
d’autres régions, car elle dépend de To. La comparaison de la variation de température en 
termes de ΔT/Dt nous semble plus cohérente. Par exemple (Figure 6.8), la valeur obtenue de 
0.0122 ºC an-1 (0.12 ºC décennie-1) est comparable avec la valeur obtenue de 0.15 ºC décennie-
1 obtenue par Vuille et al. (2003) à partir des années 1950 sur les Andes tropicales (1ºN - 23ºS, 
0 m – 5000 m). La valeur de 0.0176 ºC an-1 (0.18 ºC décennie-1) obtenue pour Izobamba est 
aussi cohérente. La valeur de -0.0003 ºC an-1 (-0.003 ºC décennie-1) obtenue pour le niveau de 
500 hPa (environ 5600 m) suggère un refroidissement très faible de l’atmosphère à cette 
altitude. Ceci est déjà connu pour avoir été mis en évidence précédemment dans les Andes par 
mesures au sol (Vuille et al., 2003) et serait une conséquence de particules accumulées dans la 
partie haute de l’atmosphère qui provoquent la réflexion de l’énergie solaire, en même temps 
que le refroidissement de la partie basse de la stratosphère. Cependant l’incertitude sur les 
estimations des températures à long terme de l’atmosphère libre, par satellites ou radiosondage, 
est encore très importante et il est envisagé de la réduire par de l’amélioration du réseau des 
mesures (Trenberth, 2007, Chapitre 3, p 265).  
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Figure 6.9 Comparaison entre les tendances de température pour les différents scénarios 
climatiques proposés. Scénario A2 (trait épais noir), Scénario B1 (trait épais bleu), Référence 
(trait fin en noir) correspondant à la tendance observée pour la période 1963-2005.  Les 
tendances ont été calculées à partir de la température à 600hPa corrigée par rapport à la 
température mesurée sur le glacier 15 au niveau de référence de 4900 m (trait fin noir plus 
carrés noirs). 
 
Nous avons retenu la température observée à 600 hPa puisque que la tendance obtenue est 
cohérente avec les mesures au sol, pour la période d’observations disponibles (1963-2005) à 
Izobamba. Ensuite nous avons calculé des tendances ΔT/Dt pour les différents climats observés 
(avec des tendances différentes). Les tendances pour des climats différents ont été calculées en 
fonctions des scénarios de changements climatiques retenus par le GIEC (Trenberth et al., 
2007). Les variations du climat se retrouvent aussi reflétées par la vitesse de recul de la surface 
englacée, donc la valeur de β. La valeur 1/β représente le temps nécessaire pour la disparition 
de toute la surface englacée du basin.  
 
Nous avons calculé la variation de température dans le cadre de deux scénarios climatiques 
observés dans le passé (Figure 6.9). Ces scénarios correspondent aux variations climatiques 
observées durant les périodes 1956-1996 et 1997-2005. Dans le premier cas, une variation de 
température DT/dt de 0.018 ºC an-1 est associée à une variation de surface β de 0.007 an-1, alors 
que dans le second une variation de température ΔT/dt de 0.057 ºC an-1 est associée à une 
variation de surface β de 0.017 an-1. Dans le premier cas le glacier devrait disparaître en 143 
(1/β) années et dans le deuxième en 59 années. Le premier cas correspond à une augmentation 
de température de 1.8 ºC en 100 ans et le deuxième à une variation de 5.7 ºC pour une même 
période de 100 ans. La valeur de 5.7 ºC est cohérente avec le résultat (4.5 -5 ºC, Figure 6.11) 
de la simulation climatique dans le cadre du scénario A2 (entre 3 ºC et 7ºC sur l’ensemble de la 
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partie tropicale de l’Amérique du Sud, Figure 6.10) du GIEC pour la fin du XXIe siècle, publié 
par Bradley et al. (2006), en prenant en compte la répartition verticale de la variation de la 
température dans les Andes. Alors que la valeur de 1.8 ºC correspond plutôt à un scénario plus 
optimiste et modéré, proche de l’amplitude de la variation de température attendue (entre 2 ºC 
et 4 ºC) pour l’ensemble de la partie tropicale de l’Amérique du Sud (Figure 6.11) dans le 
cadre du scénario B1 proposé par le GIEC (Christensen et al., 2007). Cela prend en compte le 
fait que l’augmentation de la température de la zone intertropicale devrait être plus importante 
à grande altitude, par rapport aux plus hautes latitudes (IPCC, 2001 ; Vuille et al., 2003 ; 
Bradley et al., 2006). 
 
 
Figure 6.10 Réchauffement global dans la Cordillère Américaine (hémisphères sud et nord). 
Prévisions du changement de la température moyenne entre 1990-1999 et 2090-2099, le long 
d’un transect depuis Alaska (68ºN) jusqu’au sud du Chili (50ºS), sur l’axe de la chaîne de 
montagnes de la cordillère Américaine. Le résultat est la moyenne des huit modèles différents 
de circulations générale utilisés dans le 4ème rapport (AR4) du GIEC (Groupe 
intergouvernemental sur l’évolution du climat), et dans le cadre du scénario A2. Les triangles 
en noir représentent la montagne la plus haute à chaque latitude ; les surfaces en couleur 
blanche n’ont pas de données. Le carré noir englobe la localisation des principaux sommets de 
l’Equateur, inclus l’Antizana et la flèche signale variation de température jusqu’à la fin de ce 
siècle. Modifié d’après Bradley et al. (2006).    
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Figure 6.11 Anomalies de température pour la période 1906-2005 et par rapport à la période 
1951-1950 en Amérique du sud (trait noir). En rose, l’enveloppe de simulations par le produit 
MMD (Multi Model Data Set, moyenne de la sortie de plusieurs modèles, 18 pour le futur, 14 
pour le passé récent) en considérant tous les forçages connus pour la période 1906-2005 ; en 
orange la projection pour la période 2001-2100 par le MMD pour le scénario A1B. Les barres 
à la droite de l’enveloppe orange représentent la plage de variation du changement projeté 
pour 2091-2100 dans le cadre des scénarios B1 (en bleu), A1B (en orange) et A2 (en rouge). 
La ligne noire est discontinue là où la couverture des observations est inférieure à 50% sur la 
zone marquée en vert, pour la décennie correspondante. D’après Christensen et al. (2007),  p 
894, chapitre 11 du AR4 du GIEC. 
 
6.1.4 Estimation de la superficie glaciaire contributive disponible pour la 
fonte 
Afin d’estimer la superficie du glacier qui serait perdue par la suite de l’augmentation de 
température, nous avons fait l’hypothèse que, dans le pire des cas, le front du glacier reculerait 
jusqu'à l’altitude de l’isotherme 0 ºC, qui se situe actuellement (2005-2006) à une altitude 
environ de 4890 m.  
Ce qui correspond à peu près à l’altitude de la zone d’ablation, entre 5200 m et 4800 m. Nous 
avons calculé l’altitude de l’isotherme 0 ºC, puis fait l’hypothèse que la topographie de la 
partie de glacier correspondant aux des altitudes supérieures à celle de l’isotherme 0 ºC était 
soumise à des changement beaucoup plus faibles que ceux de la partie inférieure. En effet, pour 
des conditions climatiques données, on sait de façon grossière que le temps qui nous sépare de 
la disparition est égal à 1/bêta. Ceci nous permet de calculer la variation de température 
correspondant à ces variations climatiques, à l’aide du coefficient a.  
Ensuite, avec cette variation de température, on peut calculer l’altitude de l’isotherme 0 ºC à la 
fin de la période 1/bêta. Cette information permet à son tour de calculer la partie de la 
superficie perdue par la suite de la fonte. Cette surface est considérée comme la superficie 
2.5 ºC siècle-1 
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potentielle de fonte, tandis que dans le modèle de Pouyaud et al. (2005), la totalité de la 
superficie glaciaire disparaissait.  
 
Tableau 6.4 Paramètres du modèle de Pouyaud et al. (2005) adapté pour le glacier 12 (Los 
Crespos du Volcan Antizana). Les scénarios A2 et B1 ont été construits par analogie à partir 
l’information climatologique et glaciologique observée au cours des périodes 1997-2005 et 
1956-1996.  
Glacier 12 - Los Crespos 
Scénario A2 (1997-2005) B1 (1956-1996) 
Kepn 0.3 0.3 
P (m) 0.9 0.9 
DF/DT (m ºC-1) 1.60 1.60 
F0gl (m) 1.57 1.57 
alfa (ºC-1) 1.019 1.019 
ΔT/Dt (ºC an-1) 0.057 0.018 
1/bêta (an) 59 143 
ΔT pour 1/bêta (ºC) 3.4 2.6 
ΔT pour 1 siècle (ºC) 5.7 1.8 
Ti (ºC) 0.38 0.38 
a (an-1) 0.1500 0.0474 
β (an-1) 0.017 0.007 
S (km2) 2.4 2.4 
Sd (km2) 2.15 2.04 
Sgl (km2) 1.6 1.6 
Altitude isotherme 0º (m) 5482 5358 
Sgl disponible (km2) 1.35 1.24 
Spn (km2) 0.8 0.8 
 
Nous avons estimé que pour le cas des valeurs de 1/β de 59 années et de 143 années et des 
valeurs pour a de 0.018 ºC an-1 et 0.057 ºC an-1, les variations de température seraient 
respectivement de 2.6 ºC et de 3.4 ºC (Voir tableau 6.4). Les altitudes de l’isotherme 0 ºC 
seraient alors de 5358 m et de 5482m respectivement, donc inférieures à la limite supérieure du 
glacier (5760 m). Donc la superficie disponible pour la fonte serait inférieure à la superficie 
totale. Des observations sur la période actuelle montrent que la position de l’ELA (bilan net 
spécifique égal à 0) est placée à peu près 200 m plus haute que l’isotherme 0 ºC (Jomelli et al., 
2008), soit également plus bas que la limite supérieure du glacier. Nous avons calculé LF à 
partir du bilan net spécifique, qui prend en compte, la totalité de la surface du glacier, qui 
d’après l’analyse précédente ne devrait pas disparaître complètement du seul fait de 
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l’augmentation de la température. La prise en compte de l’estimation de la superficie 
potentielle contributive, à partir de l’isotherme 0 ºC, a simplement pour objectif de préciser de 
façon grossière le calcul de la lame écoulée Le. Il est en effet très difficile d’estimer avec 
exactitude l’altitude moyenne de la limite où la fonte s’arrête. L’analyse avec des modèles 
spatialisés basés sur le bilan d’énergie devrait permettre d’identifier la partie du glacier où la 
fonte est minimale ou nulle, afin d’essayer d’introduire de façon plus précise dans le modèle 
l’estimation de la limite supérieure et de déterminer de façon plus réaliste la surface 
contributive.      
 
A partir d’une approche relativement différente, et si on prend en compte la perte de masse 
moyenne sur le glacier pour la période de 1996 à 2005, calculée à partir du bilan de masse 
spécifique, on constate que sur le glacier 15 du volcan Antizana, qui possède actuellement une 
surface de 0.65 km2 pourrait disparaître en 53 années.  
Des mesures de l’épaisseur de la glace sur le volcan Cotopaxi montrent qu’elle est environ 30 
m (Cadier et al., 2007a, rapport du Cotopaxi). Le bilan de masse net spécifique moyen sur le 
glacier 15 pour la période 1996-2005 est de -0.51 m équ. eau an-1. Si on extrapole l’épaisseur 
des glaciers du volcan Cotopaxi vers le glacier 15 du volcan Antizana, cela ferait un volume de 
17 550 000 de m3 d’eau (0.65 km2*30 m*0.9 kg m-3) de m3 d’eau si on considère une densité 
de 0.9 kg m-3 pour la glace. Ainsi, si sous les conditions climatiques actuelles on perd 331 500 
m3 (0.65 km2*0.51 m équ. eau an-1) chaque année, et si ces pertes continuent de la même façon 
dans l’avenir les 17550000 m3 disponible d’eau devraient disparaître en 53 (17550000 
m3/331500 m3 année-1) années. Ce scénario est cohérent avec celui obtenu sur le glacier 12, 
dont la superficie est plus grande (1.6 km2), pour lequel on obtiendrait 39 années, en 
considérant que le bilan de masse spécifique sur le glacier 12 est 1.37 fois plus important que 
celui du glacier 15. En conséquence le modèle proposé peut fournir une information 
quantitative sur l’évolution dans le temps de la ressource en eau glaciaire dans le cadre du 
changement climatique. 
 
6.2 LIMITES DE LA MODELISATION PROPOSEE 
Avant de commenter les résultats des simulations obtenues, il est souhaitable de mettre en 
évidence les limites de l’approche proposée.  
 
La partie non glaciaire du bassin est traitée de manière très sommaire. Faute d’information 
suffisante, le coefficient d’écoulement Kepn est considéré comme constant au cours du temps, 
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alors qu’il est probable qu’il variera dans l’avenir. L’augmentation de température est certaine, 
mais les réponses du milieu sont encore très difficiles à établir. Le sous-sol strato-volcanique 
favorise l’infiltration (Favier et al., 2008), mais son comportement semble hétérogène : on ne 
peut donc pas avancer de conclusion définitive sur la réponse hydrologique de l’ensemble du 
massif. Par exemple, si le milieu est soumis à des augmentations importantes de température, 
on ne pourra pas pour autant exclure la possibilité de crues dues à la fonte de neige, ou a 
contrario si le sol a subi un refroidissement soutenu pendant une durée suffisante, la limitation 
de l’infiltration par le gel pourra augmenter sa capacité de production d’eau. En effet, dans le 
chapitre 3.2.1 on avait remarqué que le débit de base à la station hydrologique Los Crespos 
pouvait représenter 10% de l’écoulement total au niveau annuel, ceci à partir des observations 
de 2005. Il est cependant difficile d’identifier l’origine de cet écoulement à partir de 
l’information hydrologique actuellement disponible et il serait nécessaire pour cela d’utiliser 
des techniques de séparation d’écoulement à l’aide de traceurs. 
  
La lame écoulée de la fonte est le résultat d’un calcul, ce qui suppose une étape de 
modélisation intermédiaire, incontournable parce que les données hydrologiques ne permettent 
pas le calcul de cette lame écoulée de façon directe. Cela ne doit pas être considéré comme un 
échec puisque cela nous a permis de développer des méthodes pour l’évaluation de la 
disponibilité de la ressource en eau glaciaire (potentielle et effective) adaptées aux conditions 
particulières du contexte strato-volcánique et climatique de la zone d’étude. Ces méthodes, par 
leur simplicité, peuvent, à priori, être facilement adaptées à d’autres sites de la région tropicale 
où la ressource en eau glaciaire constitue un enjeu important. 
Nous n’avons estimé la lame de fonte qu’à partir de 10 années de mesures seulement, ce qui 
constitue un handicap pour le modèle, parce qu’il ne prend en compte que les conditions 
climatiques actuelles (recul du glacier et variation de température accélérés). Cependant le 
résultat obtenu est cohérent avec celui obtenu au Pérou par Pouyaud et al., (2005) qui 
disposaient d’une série de mesures hydrologiques de 50 années. 
 
La variation de la surface glaciaire avec le temps représentée par le coefficient β, est 
supposée constante dans le temps, alors que la vitesse de recul devrait augmenter avec la 
diminution de la taille du glacier. Comme le montre l’échantillonnage réalisé au Pérou par 
Pouyaud et al. (2005), les autres approches proposées dans la littérature ne sont pas applicables 
avec les données dont nous disposons pour l’estimation des variations de la surface et avec 
l’intention d’extrapoler ces résultats vers d’autres glaciers.  
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Ainsi, l’approche qui utilise l’AAR nécessite des données du bilan de masse spécifique. Dans 
notre approche, on a utilisé le bilan de masse, la précipitation et la sublimation pour le calcul 
intermédiaire de la lame de fonte. Dans les scénarios utilisés, on considère que la précipitation 
est constante. On ne dispose pas non plus de valeurs des prévisions des paramètres 
météorologiques indicateurs de la disponibilité d’humidité dans l’atmosphère (précipitation, 
humidité, vent), d’où notre calage de DLF/ΔT en fonction de la seule température. Cette 
approche ne permet pas d’inverser l’équation (6.1) afin de recalculer le bilan de masse 
spécifique et l’AAR.  
Par ailleurs, l’approche volume-surface, sensée relier le volume du glacier avec sa surface (plus 
facile de mesurer) par une fonction puissance, dont les coefficients sont justifiés à partir d’une 
analyse dimensionnelle, nécessite des données géométriques telles que la géométrie du lit 
rocheux du glacier (la pente et la largeur du glacier) et le bilan de masse (Bahr et al., 1997). 
Cette information n’est pas disponible sur nos glaciers.  
D’autres approches comme celle de Paul et al. (2006) où la superficie est reliée de façon 
empirique à l’épaisseur du glacier, n’est pas non plus utilisable sur nos glaciers, à cause du 
manque de données d’épaisseur sur ce type de glaciers.  
Rees et Collins (2006a) proposent la prise en compte de glaciers hypothétiques  construits en 
fonction des conditions caractéristiques physiographiques (épaisseur du glacier, morphologie 
du bassin) observées dans leur zone d’étude (Himalaya), avec l’objectif d’analyser la 
cohérence de cette approche pour simuler le recul du glacier. Le modèle proposé par Rees et 
Collins (2006a, 2006b) tourne au pas de temps journalier. Ce modèle modifie la superficie 
totale du glacier en fonction de la lame de fonte cumulée annuelle sur une tranche d’altitude 
donnée, puisque la géométrie du glacier est décrite par l’assemblage de plusieurs prismes 
rectangulaires. 
 
Dans notre cas, l’analyse des variations de la géométrie (eg. hypsométrie) de nos glaciers 
mesurées depuis plusieurs années devrait nous permettre d’affiner nos connaissances par 
rapport à l’évolution de la géométrie du glacier, et plus spécifiquement sur l’évolution du 
coefficient β dans le temps. Ce coefficient β caractérise de manière globale et très simple le 
recul des glaciers et constitue une option adaptée à la pauvreté des données disponibles dans 
notre cas d’étude. Cette approche pourrait être améliorée en fonction de nouvelles informations 
obtenues par la suite par aéro-photogrammétrie. L’expérience acquise par l’unité GREATICE 
dans le cas du volcan Cotopaxi (Cáceres et al., 2004 ; Cadier et al, 2007a), montre que les 
mesures d’épaisseur de la glace par des techniques de radar demandent beaucoup des moyens 
humains et nécessitent une adaptation des techniques aux conditions caractéristiques des 
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montagnes d’Equateur (altitude, petite taille, fortes pentes, température de la glace, possibilité 
de la présence de couches de cendre volcanique sous la surface du glacier renvoyant un écho 
parasité). 
Comme attendu (d’après Hastenrath, 1981), la température annuelle montre un 
comportement homogène aux alentours de l’Antizana, ce qui entraîne une correction minimale. 
On a retenu le niveau de 600hPa (4200 m) pour analyser la variation dans le temps de la 
température à partir des données de réanalyses à long terme. Cette variation a été confirmée par 
les données de température de l’air mesurées à la station météorologique d’Izobamba (3000 m, 
40 km à l’est du volcan Antizana). Par contre l’interprétation des tendances à long terme à 
partir de la température des réanalyses à 500hPa (5600 m) est plus délicate, car on ne dispose 
pas de données mesurées sur le terrain pour confirmer le refroidissement inattendu montré par 
les données de réanalyses à cette altitude.  
On a utilisé ces variations (tendances de température observées à 600 hPa et recul glaciaire) 
pour construire des scénarios climatiques, avec l’hypothèse grossière que le réchauffement 
augmentera de façon linéaire jusqu’à la fin du XXIème siècle. Cela serait plus correct dans le 
cas du scénario A2, alors que dans le scénario B1 on s’attend à un ralentissement du 
réchauffement à partir de la moitié du siècle. Ce dernier scénario suppose un ralentissement de 
la croissance de la population après un maximum au cours de la deuxième moitié du XXIème 
siècle, puis sa décroissance postérieure. Ce comportement de la température pourrait être 
représenté dans le modèle par une courbe polynomiale, pour mieux représenter la variation de 
l’intensité du réchauffement dans le temps.       
Nos résultats pourront être améliorés avec les résultats de modélisations climatiques au niveau 
régional sur les Andes, lorsqu’elles seront disponibles. Les modélisateurs essayent d’affiner les 
prévisions de paramètres météorologiques tels que la température, les précipitations et le vent, 
en prenant en compte le contexte de montagne (Vuille, 2006). Ces paramètres atmosphériques 
constituent l’information nécessaire pour faire tourner des modèles hydro-glaciologiques 
adaptés aux conditions climatiques caractéristiques de la région tropicale. 
 
6.3 RESULTATS ET CONCLUSION DU CHAPITRE 6 
La complexité du contexte strato-volcanique, qui se traduit par l’hétérogénéité spatiale et 
temporelle de la réponse hydrologique, nous empêche d’utiliser directement les séries des 
données hydrologiques pour estimer la capacité de production d’eau des glaciers de la zone 
d’étude. Nous nous sommes servis des mesures glaciologiques pour estimer la lame potentielle 
d’eau issue de la fonte de la neige et de la glace. La lame d’eau potentielle a été mise en 
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relation avec la température. Le résultat est similaire à celui obtenu au Pérou dans un contexte 
géologique et tectonique moins complexe. Dans le cas de l’Equateur l’estimation et 
l’interprétation des pertes dues à l’infiltration sont particulièrement délicates. Le 
rapprochement avec les résultats obtenus au Pérou ne constitue pour le moment qu’une simple 
indication encourageante sur la cohérence de la méthode appliquée en Equateur, pour le calcul 
de la lame d’eau issue de la fonte de la neige et de la glace. 
Tableau 6.5 Lame écoulée simulée au Glacier 12 (Los Crespos) pour les scénarios A2 et B1 du 
glacier 12. Lame écoulée pour le glacier Yanamarey, scénario correspondant à une variation 
de 1 ºC en 100 ans (D’après Pouyaud et al., 2005). Le temps t à partir de l’année 2005. 
t (années) Yanamarey 
(m) 
Glacier 12 - A2 
(m) 
Glacier 12 - B1 
(m) 
1 1.75 1.50 1.44 
5 1.75 1.63 1.47 
10 1.76 1.74 1.51 
15 1.77 1.80 1.54 
20 1.77 1.82 1.57 
25 1.77 1.78 1.59 
30 1.76 1.70 1.60 
35 1.76 1.57 1.61 
50 1.73 0.88 1.59 
59 1.70 0.27 1.56 
64 1.68 0.27 1.53 
90 1.53 0.27 1.28 
110 1.37 0.27 0.98 
130 1.17 0.27 0.58 
140 1.06 0.27 0.34 
143 1.02 0.27 0.27 
150 0.93 0.27 0.27 
155 0.86 0.27 0.27 
160 0.80 0.27 0.27 
167 0.70 0.27 0.27 
170 0.70 0.27 0.27 
200 0.70 0.27 0.27 
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Figure 6.12 Evolution de la ressource en eau glaciaire pour le glacier 12 de l’Antizana dans le 
cadre du changement climatique. Scénario A2 (trait épais noir) et scénario B1(trait fin noir). A 
titre comparatif, le trait épais gris discontinu représente l’évolution de la production de la 
ressource en eau au Pérou pour le glacier Yanamarey, dans le cadre d’un scénario très 
optimiste de changement climatique encore plus modéré avec une augmentation de la 
température de 1 ºC jusqu’à la fin du siècle (d’après Pouyaud et al., 2005). 
 
Nos résultats ont montré la nécessité de compter sur des outils de modélisation pour évaluer et 
prévoir l’évolution de la ressource en eau glaciaire. En effet la vitesse du recul constatée au 
cours de la dernière décennie, grâce aux observations réalisées en continu sur le glacier 15 du 
volcan Antizana, correspond aux conditions extrêmes du changement climatique, proches du 
scénario A2 du GIEC. Si l’évolution des conditions climatiques se maintient, la rapidité prévue 
de la diminution de la ressource en eau devrait être prise en compte dans les projets qui 
comptent exploiter la ressource en eau des glaciers. Cette situation est très différente du recul 
modéré (voire de la stagnation) des glaciers qui a été observé entre 1956 et 1976, par Jordan et 
al. (2005) sur le volcan Cotopaxi, situé à seulement 30 km au sud-est du volcan Antizana. En 
l’absence d’informations plus détaillées, nous avons fait l’hypothèse que ce comportement 
avait duré jusqu’à 1996, ce qui peut être comparé à un scénario du type B1, qui représente une 
variation plutôt modérée de l’augmentation de la température. La Figure 6.12 montre le 
contraste entre ces deux scénarios climatiques. Si on considère que le glacier devient plus 
sensible aux variations du climat au fur et à mesure que sa taille diminue, on pourrait envisager 
une diminution de la production en eau provenant de la fonte des glaciers encore plus rapide 
que celle que nous présentons dans le cadre du scénario A2. De plus, cela surviendra 
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probablement dans un contexte où le comportement du glacier sera davantage contrôlé par son 
proche environnement (e.g. affleurement de falaises et de roches provoquées par le recul 
glaciaire, qui altéreront le micro-climat autour du glacier) et où le lien avec le climat régional, 
et a fortiori global, sera plus difficile à établir.   
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7 CONCLUSION ET PERSPECTIVES 
Dans cette conclusion nous souhaitons présenter : i) les conditions climatiques qui déterminent 
les variations saisonnières du débit glaciaire d’un bassin fortement englacé de la région 
tropicale interne, et les résultats de nos efforts de modélisation simplifiée des débits glaciaires, 
ii) l’analyse de la capacité de production en eau potentielle et effective du glacier et de l’impact 
de l’apport glaciaire sur le régime hydrologique d’un bassin faiblement englacé actuel, ainsi 
que son évolution dans le cadre du réchauffement global. 
 
Les perspectives seront évoquées au fur et à mesure du développement des conclusions. 
 
i) Relation climat actuel - débit glaciaire : observations et modélisation 
  
L’analyse des variations du débit moyen mensuel issu de la fonte de la neige et de la glace d’un 
bassin versant fortement englacé « Los Crespos », sur la période de référence de janvier 2005 à 
décembre 2006, montre que le débit est principalement corrélé avec la température. Le 
maximum du débit glaciaire est observé pendant les mois de décembre à avril, en 
correspondance avec le maximum de température, d’humidité, des précipitations (fréquence et 
intensité), du rayonnement solaire potentiel (sans considérer l’influence de nuages) et avec le 
minimum du vent. Des conditions météorologiques opposées sont observées entre juin et 
septembre, lorsque les débits sont plus faibles. 
 
La relation entre la température mensuelle et le débit mensuel du glacier Los Crespos, 
s’explique parce que la température est inversement corrélée avec l’albédo. L’albédo dépend 
de la dégradation de la neige après sa chute, de l’intensité de la chute et de la fréquence des 
chutes de neige (Corps of Engineers, 1956). 
 
L’albédo nous apporte de l’information sur l’état de surface du glacier et sa capacité à réfléchir 
l’énergie solaire qui produit la fusion. La fonte est faible lorsque l’albédo est élevé sur la 
surface d’ablation (partie du glacier où la perte de masse est plus importante que le gain de 
masse par chute de neige). Pour augmenter l'albédo, il faut que la chute de neige soit 
suffisamment importante pour recouvrir le glacier et protéger la glace de l’action de l’énergie 
solaire. En effet, les chutes de neige ont lieu lorsque la température est faible, inférieure à 
0.5ºC au pas de temps de la demi-heure selon L’Hôte et al. (2005). La diminution de la 
température s’accompagne de l’abaissement de l’altitude de la limite thermique (isotherme 
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0.5ºC) qui détermine si la précipitation tombera sous forme de neige ou de pluie. Quand il 
neige, la surface du glacier soumise à des conditions favorables à la fusion diminue, en 
conséquence le débit glaciaire diminuera aussi. Ce principe est couramment utilisé dans la 
modélisation de la fonte des bassins partiellement englacés des Alpes (e.g. Shaëfli, 2005). Ceci 
a été confirmé (cf chapitre 2) par les observations de l’évolution journalière de la ligne de 
neige (limite de la neige et glace) et les débits maximaux journaliers (indicateur du processus 
de fonte infra journalier).  
En Equateur, les conditions météorologiques qui provoquent la diminution des débits des 
bassins fortement englacés, mentionnées précédemment, sont renforcées par les événements 
climatiques La Niña (phase froide de l’ENSO), caractérisés par une faible température, des 
fortes précipitations et par le renforcement de la vitesse du vent. Des conditions climatiques 
opposées sont observées pendant les événements El Niño (phase chaude de l’ENSO) (Favier 
2004 ; Francou et al., 2004). 
 
Nous avons construit un modèle conceptuel (MC) semi distribué (cf chapitre 4.1), encore au 
niveau exploratoire, pour simuler les débits mensuels du bassin fortement englacé Los Crespos. 
Le modèle utilise les mesures météorologiques de la station ORE comme variables d’entrée 
pour simuler le débit mesuré à la station hydrologiques Los Crespos.  
Le modèle utilise le rayonnement net pour calculer la fonte sur le glacier et l’albédo sur le 
glacier Los Crespos modélisé à partir de la température mesurée à la station ORE. Le 
rayonnement incident de courte longueur d’onde mesuré à la station ORE est corrigé pour 
prendre en compte la géométrie (orientation et pente) du glacier Los Crespos. Le rayonnement 
de grande longueur d’onde mesuré à la station Los Crepos est utilisé sans correction 
géométrique. Le rayonnement de grande longueur d’onde émis par le glacier est considéré 
constant et équivalent à celui d’une surface en condition de fusion (température 0 ºC). La 
sublimation est calculée avec l’équation de sublimation de Francou et al. (2004), en utilisant 
des données de réanalyses.  
La surface du glacier est divisée en deux parties par l’altitude moyenne mensuelle de 
l’isotherme 0 ºC. La partie située à une altitude plus élevée que l’isotherme est considérée 
comme non productive et la partie basse est considérée comme productive.  
Les écoulements de la partie non englacée du bassin sont simulés avec un modèle global 
conceptuel, inspiré dans le modèle ITGT-2.0-R de Juen (2006). 
Trois paramètres sont utilisés pour représenter les pertes par infiltration profonde directe au 
niveau du glacier, le coefficient du ruissellement de la partie non englacée et les pertes par 
évapotranspiration et/ou infiltration profonde. L’adaptation d’un autre modèle pour simuler les 
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écoulements de la partie non englacée est envisageable (e.g. Schäefli et al., 2005 ; Schäefli, 
2005 ;  Suarez et al., 2008).  
La performance du modèle MC est acceptable (rNash = 0.69) surtout si l'on considère que l'on 
a utilisé l’information météorologique de la station ORE, située à 3 km du glacier Los Crespos. 
Cependant le modèle numérique de terrain (MNT) du glacier Los Crespos utilisé n’est pas de 
bonne qualité (l’obtention d’un nouveau MNT de l’ensemble du massif de l’Antizana est prévu 
au cours de cette année) et on n’a pas étudié en détail le comportement hydrologique (traçages, 
simulations de pluies, etc…) qui permettrait de valider les valeurs des paramètres de calage 
obtenus. 
 
Un autre modèle de type statistique (ajustement de régressions linéaires multiples) a été 
construit pour reconstituer le débit du bassin Los Crespos (cf chapitre 4.2). Les variables 
d’entrée du modèle ont été sélectionnées par une analyse de type « stepwise ». Les variables 
initiales sont la température et la vitesse du vent mesurés à la station ORE, la température et les 
composantes méridionale et zonale de la vitesse du vent. Les variables retenues par l’analyse 
stepwise sont la température à la station ORE et la composante méridionale du vent. Les 
variables retenues ne sont que faiblement corrélées entre elles. La température est mieux 
corrélée avec les débits que la composante méridionale du vent. La performance du modèle est 
acceptable, les coefficients de chaque variable sont compatibles avec les résultats des autres 
études du bilan d’énergie réalisées pour identifier les processus de fonte sous les tropiques 
(Wagnon 1999 ; Sicart 2002 ; Favier 2004). 
Dans notre cas, la température est bien corrélée avec les débits, sans doute parce qu’elle est 
également bien corrélée avec l’albédo au niveau mensuel.  
La composante méridionale du vent représente les flux d’humidité. Pendant les mois d’octobre 
à mai le vent souffle du nord et les masses d’air sont chargées d’humidité (Sturm, 2005). Ce 
qui contribue au renforcement de la fonte de la neige et de la glace. L’humidité plus importante 
observée pendant cette époque de l’année implique la présence de nuages, qui provoquera une 
contribution plus importante du rayonnement de grande longueur d’onde de la part des nuages 
qui renforcera aussi la fonte (Sicart 2002 ; Favier 2004), avec pour conséquence les débits plus 
importants sont observés à cette époque de l’année. 
Pendant les mois de juin à septembre le vent souffle du sud, les masses d’air sont moins 
chargées d’humidité que quand il souffle du nord et la vitesse du vent arrive à son maximum. 
Ces conditions météorologiques contribuent au renforcement de la sublimation au détriment de 
la fusion (Wagnon 1999), donc les débits plus faibles sont observés pendant cette époque de 
l’année. 
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Un résultat similaire est obtenu si on utilise uniquement des données d’entrée issues de 
réanalyses. 
Le résultat est encourageant pour l’étude de l’évolution de la ressource en eau glaciaire en 
fonction des variations du climat, car la température et le vent sont les variables 
météorologiques les plus fiables fournies par les modèles atmosphériques de circulation 
générale utilisés par les chercheurs pour la prévision des climats futurs. Cependant ces 
relations empiriques de type statistique doivent être confirmées dans l’avenir.  
 
ii) Relation climat – ressource en eau glaciaire : état actuel de la ressource et son 
avenir 
 
Actuellement le débit moyen annuel issu de la fonte de la neige et de la glace mesuré à la 
station Los Crepos (5670 m à 4520 m, 2.4 km2 avec 67% d’englacement), équivaut à 22% de 
l’écoulement moyen annuel du bassin Humboldt (5670 m à 4000 m, 14.2 km2) dont la 
couverture glaciaire est de 14%. L’apport glaciaire prouvé pourrait atteindre entre 30 à 40%, 
puisqu’une partie de l’eau de la fonte s’infiltre, puis réalimente ensuite les rivières en aval. 
 
Les variations saisonnières du débit glaciaire, contribuent à la régulation des débits en aval, à 
4000 m.  L’apport glaciaire prouvé à la station Humboldt est plus important entre novembre et 
mars (où il peut atteindre 31%), lorsque les débits de cette station sont plus faibles. Alors 
qu’entre les mois de juin à septembre, lorsque les débits de la station Humboldt sont plus 
élevés, l’importance relative de l’apport glaciaire prouvé est moins significatif, et il peut 
s’abaisser à 10%.  
 
La station Humboldt enregistre l’écoulement tout le long de l’année. Ce qui suggère 
l’interaction avec des aquifères, qui seraient alimentés partiellement par les infiltrations d’une 
partie des apports glaciaires (Favier et al., 2008). De plus, le sol (« páramo ») de la partie non 
englacée du bassin est connu pour sa grande capacité de rétention d’eau et son rôle de 
régulateur du régime hydrologique (e. g. Buytaert et al., 2007a). Ces aspects contribuent à la 
régularité de débits. Cependant il faudrait réaliser des mesures par traçages de l’apport 
glaciaire, améliorer le réseau de mesures pluviométriques, étudier la réponse hydrologique du 
sol, relier la réponse des aquifères avec la géologie (étude hydrogéologique), entre autres, pour 
arriver à l’estimation d’un bilan hydrologique fiable. Ceci avec l’objectif d’éclaircir les 
interactions entre l’apport en eau d’origine glaciaire et la réponse hydrologique de la partie non 
englacée du bassin Humboldt. 
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Malgré les difficultés pour éclaircir intégralement l’impact de l’apport glaciaire sur le régime 
hydrologique d’altitude, l’information nous a permis d’établir que l’apport glaciaire prouvé et 
son rôle régulateur pourraient disparaître si le recul accéléré des glaciers, constaté depuis la 
moitié des années 1970 se poursuit dans l’avenir.  
 
L’adaptation (calage) du modèle de Pouyaud et al. (2005) sur le glacier Los Crespos pour 
étudier l’évolution future au pas de temps annuel de la ressource en eau glaciaire (cf chapitre 
5), nous montre que, si le réchauffement climatique actuel se poursuit, on observera dans tous 
les cas une augmentation initiale des débits due au rapide recul actuel des glaciers, puis selon le 
scénario :  
 
i) dans l’hypothèse du scénario A2 pessimiste du GIEC (réchauffement de +5,7°C en 
100 ans), l’apport glaciaire diminuera et disparaîtra en 60 ans, alors que  
ii) dans l’hypothèse du scénario moins pessimiste B1 (+1,8°C en 100 ans), cette 
disparition aurait lieu après 140 ans. 
 
Il faut remarquer que cette approche de modélisation a un caractère exploratoire et qu’il 
pourrait être amélioré, soit avec l’étude de l’évolution géométrique des glaciers à l’aide de la 
photogrammétrie (disponible depuis 1956), soit avec une étude plus approfondie de la réponse 
hydrologique des glaciers aux variations du climat.  
 
En effet nous avons utilisé la température moyenne annuelle comme seul paramètre explicatif 
de la fonte annuelle en obtenant un résultat cohérent dans le contexte régional, mais la série de 
données utilisée est trop courte (1995-2005) pour arriver à une conclusion définitive.  
 
La prise en compte du rôle des précipitations locales près du glacier pourrait nous aider à 
préciser la relation entre le climat et le glacier (Condom et al., 2007 ; Cadier et al., 2007). Par 
contre, cette information n’est pas disponible avant 1995 dans la zone d’étude. Il faudra donc 
utiliser d’autres types de données, comme par exemple celle issues des réanalyses ou de la 
modélisation atmosphérique régionale. Parmi ces données, nous avons montré que le vent était 
bien corrélé avec la fusion. Or le vent est l'une des données de base des réanalyses disponibles 
depuis 1949. Le vent constitue un indice des flux humidité (voire des modes régionaux de 
précipitation) et il pourrait nous aider à mieux reconstituer les variations du bilan de masse des 
glaciaires (Shea and Marshall, 2007), donc à mieux quantifier la disponibilité actuelle, pour 
améliorer les prévisions de la ressource en eau glaciaire. 
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ABSTRACT 
We have ten years of mass balance, meteorology and precipitation data on the glacier 15 of 
Antizana, located in Ecuador very close to the equator. Basing ourselves on Francou et al. 
(2004) results, we studied the relations of monthly ablation zone volume variations of the 
glacier with 20 variables chosen to represent the global and local climate. The statistical model 
provided explains 58% of the melt variance. This model implicates the Niño3+4 index as well 
as precipitation anomalies at the foot of Antizana. Excess (lack) of precipitation during the 9 
previous months corresponds to a decrease (increase) of melting. A warm (cool) anomaly of 
the ENSO oscillation corresponds to an increase (decrease) of melting 4 months later. 
 
Keywords: Andes; Ecuador; El Niño; glacier melting modelling; tropical glacier 
Mots clefs: Andes; Equateur; El Niño; modélisation de fusion glaciaire; glaciers tropicaux 
 
INTRODUCTION 
 
Tropical glaciers are valuable indicators of low latitude climate variations. Their generalised 
retreat, which has been accelerating since the end of the 1970s, is probably linked to global 
warming (Francou et al., 2005). We shall try to link glaciers variations to those of the current 
climate, expecting to contribute to the reconstruction of climatic variations. The processes of 
glacier variations are complex and dependent on several variables. Ice loss (melting and 
sublimation) is dependent on temperature, air humidity, wind, cloud cover, incident and 
reflected solar radiation on the glacier surface (thus of albedo), while its maintenance depends 
upon precipitation. Furthermore, the entire glacier moves downwards. 
 Francou et al. (1995a,b) and Ribstein et al. (1995) highlighted the links between 
variations of the global climate (ENSO) and that of the Zongo glacier in Bolivia (16°S). In 
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Bolivia, Wagnon et al. (1999, 2001) and Sicart (2002) studied the mechanisms of Bolivian 
glaciers, showing that their melting depended both on the ENSO and temperatures, and also on 
the importance of the snow cover, which directly influences albedo. 
 In Ecuador, Antizana Glacier 15, as labelled and registered by Hastenrath (1981), is 
located at about 30 km to the south of the equator. The mass, hydrological and elements of 
energetic balances monitoring began in 1994 and have been published in eight reports by 
Sémiond et al. (1998), Bontron et al. (1999), Favier et al. (2000) and Cáceres et al (2001, 
2002, 2003, 2005). Rossel (1997), Villacis (2001), Bendix (2000), Francou et al. (2000) and 
Vuille et al. (2000a,b) studied the links between climate anomalies in the tropical Pacific and 
Atlantic oceans and those of the Ecuadorian Andes. They highlighted an increase (decrease) in 
air temperatures in the Andes linked to warm (cold) phases of the ENSO, and an increase in 
wind during cold phases. However, the influence of these anomalies on precipitation is less 
evident. Later, Favier et al. (2004), Menegoz (2004) and Favier (2004) studied the mechanics 
of melting and sublimation in relation to findings from Bolivia. They showed that, despite a 
weak seasonality in terms of temperatures and incident radiation, the increase in winds 
between June and September produced an increase in sublimation, to the detriment of melting. 
These authors confirmed the fundamental role of the albedo of the glacier surface in the 
radiative balance and melting control. 
 
OBJECTIVES AND METHOD 
 
We now have 10 years of mass balance data concerning a glacier of the Antizana. We shall 
compare at monthly scale the relations between glacier variations, and those of the local, 
regional, and global climate, in order to find the climatic variables which better explain the 
melting variations of the last 10 years. We shall try to develop the results recently presented by 
Francou et al. (2004), which display an important relationship between the glacier volume 
variation and the Niño4 index temperature anomalies observed 3 months earlier about 11 000 
km to the west of Antizana. This relation shows that there is a link between global climate and 
this glacier. Its quick variations show its sensitivity and the importance of this type of glacier 
in the investigation of climatic oscillations (Kaser & Osmaston, 2002). 
 We shall begin by analysing the relationship of the glacier ablation zone volume 
variations, represented by the variable “Bal” and: (i) Global climate variations (SOI, ENSO 
indices, etc.), starting from the results of Francou et al. (2004). (ii) Local and regional climate 
variations: climatic variables provided by NCEP-NCAR reanalysis of climatic variables close 
to Antizana (Kalnay et al., 1996). (iii) Precipitation anomalies measured close to glacier 15. 
(iv) Meteorological measurements taken on the surface of the glacier. We shall then choose the 
most pertinent variables and propose a melting model. 
 
 
ANTIZANA VOLCANO, ITS GLACIERS AND ITS MONITORING NETWORK 
 
Antizana (0°28′S; 78°09′W) is located in Ecuador at about 30 km south of the equator. Despite 
being close to the Pacific Ocean, located 200 km to the west, it is mainly subject to easterly air 
flow, principally responsible for precipitation. 
 
Antizana’s climate description 
 
In these regions, close to the equator, temperature, radiation and extraterrestrial radiation vary 
little throughout the year. The wind, cloud cover and precipitation vary much more. Favier et 
al. (2004) observed throughout 2003, two major weather types: (i) Type P1 occurring generally 
between June and September–October characterized by strong winds (6.6 ms-1), low cloud 
cover (0.37) and reduced precipitation levels.  
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(ii) Type P2, from October to May, presents weaker winds (3.6 ms-1), but higher cloud cover 
(0.59), precipitation, temperature and humidity. 
 
Principal climatic variations from 1995 to 2004 
 
Throughout the last 10 years, we observed several climatic episodes (Fig. 1):  
 
(a) Several “El Niño” periods inducing temperature increases and a glacier retreat 
acceleration (weak and long Niño in 1994–1995, very strong in 1997–1998, latent Niño with 
prolonged deficit of precipitation in 2002–2004). 
(b) A strong “La Niña” period between September 1998 and October 2000, which was 
cool, windy and wet, throughout which was observed a stabilization or slight glacier advance. 
(c) But also distinct variations of precipitation with long periods of excess (1996–1997, 
1999–2001) or deficit (1995; 2002–2004) (Lhuissier, 2005). 
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Fig 1. Indices (Niño3+4) and rainfall anomalies for 9 months. Note, ENSO index is inversed. 
 
 
 
 
Monitoring network  
 
Figure 2 displays the position of glacier 15, of the meteorological and rain gauges stations. A 
stake network allows measurement of the melting between 4850m a.m.s.l. 
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Fig 2. Map of glacier position, monitoring network and pluviometric groups. 
 
and the glacier equilibrium line (ELA) placed on average at 5100 m a.m.s.l. The automatic 
meteorological station, close to the rain gauge P0, is located on glacier 15 at an altitude close 
to 4900 m a.m.s.l. 
 
DATA 
 
In this first study, we analyse the monthly values of the climatic and glaciological variables 
with complete series during the period 1995–2004. We seek to explain and model the glacier’s 
volume variation using the variable “Bal” defined by Francou et al. (2004) as: the volume 
variation of glacier ablation zone, divided by the ablation surface, expressed in mm of water 
per month. Negative (positive) values correspond to a glacier retreat (accumulation in ablation 
zone). 
 For this modelling, we used: 
 
(a) Variables characteristic of global climate. We have selected the classic global indices 
linked to ENSO oscillations on the Pacific Ocean: SOI, indices Niño1+2, Niño3, Niño4, OLR, 
etc. The Niño 4 zone is located west of the Pacific between 5°N and 5°S and 160°E and 
150°W, being close to 11 000 km further west. 
(b) Variables linked to local and regional climate: (i) variables (temperature, wind, 
humidity, radiation, OLR) resulting from NCEP/NOAA reanalysis in the East sector of 
Antizana at levels 500, 600, and 700 hPa. (ii) Precipitation in the zones close to the glacier 
base (Pglacier between 4500 and 4900 m a.m.s.l.) and in lower zones (Pparamo around 4000 
m a.m.s.l). 
 
RELATIONSHIP BETWEEN GLACIER VARIATION AND CLIMATE VARIABLES 
 
Relationship between precipitation and glacier volume variations 
 
We have calculated the means of anomalous precipitation over n preceding months in the two 
climatic zones of the Glacier and the Páramo. Thus Pglacier2 is the mean of the anomalies of 
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precipitation in the “glacier” zone for the two preceding months, Pparamo9 in the “Páramo” 
zone for the nine preceding months, etc. 
 The best correlations are obtained for rainfall anomalies of the nine preceding months 
for the zone “Páramo” (r = 0.69, r2 = 0.47, Table 1). This table shows that an excessive 
(insufficient) precipitation corresponds to a decrease (increase) of glacier melting, 
corroborating the results of Wagnon et al. (2001), Sicart (2002) and Favier et al. (2004). 
 
Relationship between melting and global climate variables 
 
Global climate variables directly linked to ENSO oscillation like SOI, ocean temperature 
anomalies of Niño3+4 block, etc. are correlated to glacier balances. The best correlation (r = –
0.59, r2 = 0.35) is obtained between “Bal” and “N3+4” observed 4 months before, suggesting 
that a positive anomaly of western Pacific ocean temperatures is followed 4 months later by an 
acceleration of glacier ablation during the 120 months studied period (Table 2). 
 
Table 1. Correlations between the glacier volume variations (Bal) and the averaged rainfall 
anomalies over the last n month of the two pluviometric groups.  
Month number 1 2 4 6 9 12 
Pglacier 0.34 0.51 0.54 0.59 0.61 0.56 
Pparamo 0.36 0.55 0.58 0.65 0.69 0.64 
 
 
Table 2. Correlations between the glacier volume variations (Bal) and the main global climatic 
variables for different time lag. 
Variable N3+4 N3+4 N3+4 N3+4 N3+4 N3+4 SOIMbOLR T600 Humed
Lag (month) 0 3 4 5 6 7 0 0 0 0 
Correlation –0.38 –0.58 –0.59 –0.58 –0.56 –0.52 0.51 –0.44 –0.57 0.53 
 
 
 The variables coming from NCEP-NCAR reanalysis close to Antizana present slightly 
lesser correlations. The most significant is the temperature at 600 hPa (r =  
–0.57). Time lag attempts for these temperatures have worsened this relationship. The 
relationship between “Bal” and the other NCEP-NCAR reanalysis variables are not as good. 
Note the correlation of –0.44 with “OLR” and 0.53 with “Humed”. 
 
STATISTICAL MODELLING OF GLACIER VOLUME VARIATIONS 
 
We shall try to model the glacier volume variations using all these variables. The multiple 
linear regressions model calculated by the Stagraphics ® software selects and proposes a 
minimum amount of variables, which better explain the variance. 
 
 
Complete model  
 
The rainfall anomalies concerning the 9 and 2 previous months in the Páramo zone some 10 
km west of the glaciers (variables Pparamo9 and Pparamo2) and the anomalous values of 
Pacific ocean temperatures 4 months earlier (Niño3+4 index) were selected for the best model 
construction. This complete model (Fig. 3) explains 58% of the “Bal” variance by the 
following equation: 
Bal = 478*Pparamo9 + 180*Pparamo2 – 73*N3+4(lag of 4 months) –943 (r2 = 0.58; r = 0.76) 
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COMPLETE MODEL 
-1200
-1000
-800
-600
-400
-200
0
200
400
ja
nv
-9
5
ju
il-
95
ja
nv
-9
6
ju
il-
96
ja
nv
-9
7
ju
il-
97
ja
nv
-9
8
ju
il-
98
ja
nv
-9
9
ju
il-
99
ja
nv
-0
0
ju
il-
00
ja
nv
-0
1
ju
il-
01
ja
nv
-0
2
ju
il-
02
ja
nv
-0
3
ju
il-
03
ja
nv
-0
4
ju
il-
04
A
bl
at
io
n 
zo
ne
 v
ar
ia
tio
ns
 (m
m
 w.
e.
/m
on
th
)
Observed Calculated
 
 
Fig 3. Complete ablation zone mass variation model on Antizana glacier15. Time series 
comparison: Observed values = open circles; Calculated values = solid squares.  
 
 According to the proposed equation an ablation increase is linked to an increase in the 
Niño3+4 index (thus a warm ocean temperature anomaly) and/or a period of prolonged lack of 
precipitation over the 9 and 2 previous months. This lack of precipitation is generally 
accompanied by an elevation of the temperature, of the rain–snow limit, of the snow line 
altitude, and an albedo diminution, thus acceleration in the ablation. The opposite occurs with 
excessive rainfall. 
 The model correctly reproduces the melting variations throughout the concerned period. 
Note the systematic under estimation of the ablation in year 1995, and of some of the high-
melting months. 
 
Component effect: partial melting models  
 
To better appreciate the variables role, we adjusted one model using only the global variable 
N3+4(lag of 4 months), and another using only the local variables Pparamo9 and Pparamo2  
 
 First model This model (Bal = –138*N3+4 (lag of 4 months) –279; r = 0.59) now 
explains only 35% of the variance. The Niño index, which varies slowly, correctly reproduces 
the ablation tendencies over several months, but cannot reproduce quick variations. 
 
 Second model This model (Bal = 716*Pparamo9+ 170*Pparamo2 -1175; r=0.67) 
explains 45% of variance. It seems that it better reproduces quick ablation variations, but does 
not reproduce accurately the acceleration observed during the strong Niño of 1997–1998. 
 We have not presented here the component effects of variables not selected by the 
model. 
 
DISCUSSION AND CONCLUSION 
 
This first model allowed us to explain close to 60% of the variance of Glacier 15’s ablation 
using only two variables:  
 The first is the anomaly, 4 months prior, of sea surface temperature in block Niño3+4 at 
over 11 000km further west, which represents the climate’s oscillations for several months’ 
amplitude. A warm (cool) anomaly of ENSO oscillation will result in an increase (decrease) in 
melting or glacier ablation four months later.  
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 The second is a precipitation anomaly index throughout the 9 previous months, 
representing the local climate’s influence on the glacier, which influences the snow cover 
protecting the glacier and controls its global albedo. Excessive precipitation during the 9 
previous months in the Antizana region will result in a reduction in ablation. 
 
Limitations 
Note the linear statistical modelling technique used is fast and effective, but has its 
weaknesses: (i) It cannot correctly represent phenomenon that are probably non-linear. (ii) The 
model’s variable selection is based upon the variance reduction that each variable adds to the 
model. However, we must check (in the present work and in its future developments) that the 
model stays compatible with the melt’s physical mechanics. (iii) These models have been 
adjusted with monthly values. Yet, one same month could contain periods where 
meteorological conditions and melt mechanisms have been very different. 
 The data may contain errors. Moreover, it may be that exceptional conditions may 
occur (such as a volcanic eruption), which would require other models and equations. 
 
Prospects 
These first results are promising, and they confirm and complement the conclusions of Francou 
et al. (2004). We show, as a new complementation, a local precipitation influence on ablation 
reduction in addition to the Niño4 index effect already demonstrated. We now continue the 
work: (i) by the same method, we shall analyse the modelling of other glaciers and melting 
floods. (ii) We shall soon validate these models by observations of the glacier melt for 2005. 
(iii) We are analysing the mechanisms and modelling of the glacier melt using more precise 
time steps (hourly or daily) (Favier, 2004; Villacis, in press). (iv) Continuing the research for 
the melt’s explicative variables under tropical conditions. 
 The high proportion of explained variance by this first model opens up perspectives to 
work on the glaciers and water resources evolution, in association with other more 
sophisticated and physically based models. For instance, IPCC scenarios could be considered, 
using the recent past LIA glacier regression (Little Ice Age), which is well documented in the 
Antizana region, to try to adjust and validate this simple kind of linear model to different 
global climate conditions. 
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__________________________________________________________________________________ 
RESUME en français 
Nous avons pu estimer l’importance de l’apport glaciaire sur des bassins partiellement englacés situés 
au dessus de 4000 m d’altitude en utilisant des mesures hydro, glacio et météorologiques encore 
inexploitées (1999-2007). Sur le bassin de Humboldt (14.2 km2), dont la couverture glaciaire est de 
14%, la part glaciaire prouvée du débit moyen annuel est de 22% mais pourrait atteindre 30 à 40%, 
puisqu’une partie de l’eau de la fonte s’infiltre, puis réalimente ensuite les rivières aval. Au niveau 
saisonnier, l’apport glaciaire prouvé est plus important entre novembre et mars (où il peut atteindre 
31%) et plus faible entre juin et septembre (où il peut s’abaisser à 10%). Le maximum des débits 
glaciaires correspond aux maximums de température, d’humidité, de précipitation et aux minimums de 
vent et inversement pour les minimums des débits. 
Des modèles conceptuels ou statistiques de simulation des débits de fonte nous ont permis de mettre 
en évidence sur la période 2005-2006 le rôle du facteur température, mais aussi celui du vent dont la 
force et la direction sont reliées aux flux d’humidité et influent aussi sur la sublimation. 
Si le changement climatique actuel se poursuit, d’autres modèles nous montrent que, après une 
augmentation des débits due au rapide recul actuel des glaciers : i) dans l’hypothèse du scénario A2 
pessimiste du GIEC (réchauffement de +5,7°C en 100 ans), l’apport glaciaire diminuera et disparaîtra 
en 60 ans, alors que ii) dans l’hypothèse du scénario moins pessimiste B1 (+1,8°C en 100 ans), cette 
disparition aurait lieu après 140 ans. 
 
_________________________________________________________________________________ 
TITRE en anglais 
Water resources from glacier origin at the Andes of Ecuador and its relationship with climate variations: 
Case of study the Antizana Volcano 
_________________________________________________________________________________ 
 RESUME en anglais 
 
We estimated the glacier contribution in basins partially glaciarized, located over 4000 m of altitude. We 
have used new hydrological, glaciological and meteorological measurements, obtained during the years 
of 1999 to 2007. Over the Humboldt basin (14.2 km2), which is 14% glaciarized, annual glacier 
contribution is 22%, but this glacier contributions could increase to 30% or 40%, because part of the 
glacier contribution that is infiltrated shall feed the rivers located at lower altitude than the glacier. 
Seasonal variations of glacier contributions shows that, glacier contribution is stronger between the 
month of November and March (31%), and it is weaker between June and September (10%). The 
highest glacier contribution is in correspondence with the maximum of temperature, humidity, 
precipitation and the minimum of wind. The contrary is true for the smallest glacier contribution. 
Conceptual and statistical models allow us to identify over the years 2005-2006, the role of 
temperature, but also the role of wind. Wind strength and wind direction are related to humidity fluxes 
and shall influence the sublimation. 
If actual climate change conditions will continue in the future, another model shows that after and 
increase of glacier contribution as consequence of accelerated shrinkage of glaciers: i) under the 
hypothetical scenario A2 of the IPCC (warming of +5.7ºC in 100 years), the glacier contribution will 
diminish until disappear in 60 year, ii) while, under the hypothetical scenario B1 (warming of +1.8ºC in 
100 years), the glacier contribution will disappear in 140 years. 
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